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RESUMEN

En este trabajo analizamos algunos aspectos de la ruptura del sismo de Colima-Jalisco del 9 de
octubre de 1995, (Mw 8.0, Ms 7.3), a fin de ubicarlo tectonicamente en relacion a los grandes
eventos sismicos de 1932 (3 de junio, Mw~8.0, Ms 8.1; 18 de junio, Ms 7.8) que ocurricron en la

misma region.

Una revision de los catilogos de los temblores mexicanos sugiere que la disparidad entre las
magnitudes Mw y Ms del sismo de 1995 (Mw 8.0, Ms 7.3) es andmala, porque en general se tiene
Ms = Mw20.3. Para estudiar esta disparidad con mas detalle, realizamos un analisis comparativo
entre las sefiales sismicas de este evento y las del sismo de Michoacan, del 19 de septiembre de
1985 (Mw 8.1, Ms 8.0). Los resutados muestran que el sismo de Colima-Jalisco es sistematicamente
deficiente en las frecuencias cercanas a los 0.05 Hz (que es donde se mide la magnitud Ms), y tiene
un maximo alrededor de 10 s de periodo. Este analisis sugiere que el sismo de 1995, en
comparacién con el de 1985, fue un sismo mas lento, cuya ruptura, muy probablemente, se extendio

hasta la superficie cerca de la trinchera.

Basados en esta suposicién estudiamos la distribucién de los deslizamientos en la falla para el
evento de 1995. El modelo de falla estimado por Mendoza y Hartzell (7999), mediante inversion de
datos telesismicos, muestra que la ruptura se extendid hasta la trinchera. Este modelo difiere del
obtenido, mediante inversion de datos de GPS, por Melbourne et al. (/997). Verificamos el ajuste
entre los vectores de deformacion superficial predichos, por los dos modelos de deslizamientos, y
los medidos por los GPS. Como lo esperabamos, el modelo de Melbourne et al. (/997) ajusta mejor
los datos de GPS. Sin embargo ninguno de los dos modelos logra explicar la subsidencia cosismica,
reportada por Filonov (7994) y Ortiz et al. (2000), en Barra de Navidad y Manzanillo. Esto muestra
la deficiencia del modelo cosismico de Mendoza y Hartzell (71999). La incapacidad del modelo de
Melbourne et al. (71997} para explicar los datos subsidencia se puede atribuir a: 1) que el ajuste y
resolucion del modelo es insuficiente, y/o 2) 1a naturaleza cosismica de estos datos. Realizamos una
nueva inversién de los deslizamientos utilizando los datos de GPS y los valores de subsidencia

cosismica. El nuevo modelo es sustancialmente diferente de los modelos de Mendoza y Hartzell




(1999) y de Melbourne et al. (/997). Este modelo muestra dos regiones de maximo desplazamiento:
una frente a las costas de Barra de Navidad, de alrededor de 9 m, y otra frente a CHAM, de
alrededor de 5 m. Deslizamientos de ~1 m se producen cerca de la trinchera. Nuestro modelo
muestra quc la inversion Melbourne et al. (7/997) no es estable, pues la inclusién de dos nuevos

datos cambia sustancialmente la configuracion de los deslizamientos en la falla.

Con el propoésito de verificar si los datos telesismicos de onda P y los sismogramas a distancias
regionales producen el mismo resultado, invertimos 5 sismogramas filtrados de la red regional de
banda ancha. La distribucion de los deslizamientos en la falla es similar al modelo (también
cosismico) de Mendoza y Hartzell (/999) pero con un momento sismico mas pequefio (4x10”
dinas-cm vs. 8x10?" dinas-cm). Su resultado muestra dos regiones de maximo deslizamiento
proximas a la trinchera. Este modelo explicaria la diferencia observada entre las magnitudes Ms y
Mw para este sismo. Sin embargo, los dos modelos cosismicos de deslizamiento no pueden explicar
los datos de subsidencia cosismica en Barra de Navidad y Manzanillo. Concluimos que la
distribucion de deslizamientos obtenida mediante la inversion de diferentes conjuntos de datos, por
separado, no esta bien restringida. Probablemente una nueva inversién que incluya todo el conjunto

de datos disponibles mejoraria los resuitados obtenidos.

Para el evento de 1932 la diferencia entre Ms y Mw no es significativa. Este resultado sugiere que el
sismo de 1932 no es un sismo lento, y que su ruptura no alcanzd hasta la trinchera. Ademas,
considerando la gran diferencia entre la longitud de ruptura de los eventos de 1932 (~280 km) y la
longitud de ruptura del sismo de 1995 (~150 km), podemos concluir que el sismo de 1995 no fue
una repeticion de los eventos de 1932. Desafortunadamente, una descripcion mas detallada de la

relacion entre los eventos de 1932 y el sismo de 1995 queda todavia sin resolver.



POSIBLES ESCENARIOS DE RUPTURA DURANTE EL SISMO DE
JALISCO DEL 9 DE OCTUBRE DE 1995 (Mw = 8.0) Y SUS
IMPLICACIONES

1. INTRODUCCION

La historia sismica de una region es fundamental para comprender la sismotectonica y para la
estimacion del peligro sismico. La regién de Colima-Jalisco, México, ha sido sacudida por dos

grandes episodios sismicos en este siglo.

El 3 de junio de 1932, un sismo de gran magnitud, Ms = 8.2 (dbe, 1981), Mw =~ 8.1 (Kanamori,
1977 Anderson et al., 1989), junto con su réplica del 18 de junio del mismo afio, Ms = 7.8, Mw =~
;/'.8 (Abe, 1981), causaron cuantiosos daifios en la region. El segundo sismo mas importante de este
siglo, ocurrié ¢l 9 de octubre de 1995 Ms= 7.3 y Mw = 8.0 (Harvard CMT catalog). Con miras a
entender el proceso de ruptura de estos grandes temblores para una mejor estimacion del peligro
sismico en esta region, nos interesa conocer si el sismo de 1995 es o no una repeticién del sismo de
1932, De esta manera podriamos estimar los periodos de recurrencia de grandes temblores en esta

region.

La zona en que ocurren estos terremotos es tectonicamente muy compleja, pues esta cerca de la
triple union de las placas de Rivera, Cocos y Norteamérica (ver Figura 1). Los limites y las tasas de
convergencia entre estas placas son, en la actualidad, motivo de discusién y estudio (Kostoglodov y

Bandy, 1995; DeMets y Wilson, 1997).

Singh et al. (/985), utilizando sismogramas locales y regionales de la red sismica mexicana
concluyeron que el sismo del 3 de junio de 1932 se inicidé muy cerca de Manzanillo, propagandose
hacia el NW, con una longitud de ruptura calculada de 220 km; el ancho de ruptura fue estimado en
80 km. La longitud de ruptura del temblor del 18 de junio de 1932 fue estimada en 60 km. Las
réplicas fueron localizadas en su mayor parte fuera de la costa. Considerando esta longitud de

ruptura, Singh et al. (7985), concluyeron que una placa joven como la de Rivera puede ocasionar




grandes sismos. Esta conclusidn no esta afectada por la incertidumbre en la localizacién de

los limites entre las placas de Rivera y Cocos.
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Figura 1. Situacion sismotectonica de la region de estudio. Notese que los limites entre las
placas de Cocos y Rivera es incierto. Se muestran las dreas de réplicas de los sismos del 3

y 18 de junio de 1932 y 9 de octubre 1995. Los triangulos indican los volcanes activos,

EGG: El Gordo Graben. (Tomado de Kostoglodov y Pacheco, 1999).



Los momentos sismicos de los eventos de 1932 fueron estimados por Wang et al. (71982), en
9.1x10%" dinas-cm (Mw 7.9) para el sismo del 3 de junio y 7.3x10% dinas-cm (Mw 7.8) para el
sismo del 18 de junio. Es interesante evidenciar que estos momentos sismicos fueron calculados en
base a ondas de 40 - 50 s de periodo, lo que ocasionaria que los momentos sismicos sean
subestimados. De hecho, Kanamori (/977), estima la magnitud Mw = 8.1, del sismo del 3 de junio

utilizando el valor promedio del area de réplicas y considerando una magnitud de 100 s de periodo.

El sismo del 9 de octubre de 1995, también ocurre, en la region de Colima-Jalisco. La magnitud Ms
(7.3) de este sismo es mucho menor que su magnitud Mw (8.0) (Harvard CMT Catalog). Esta es

una situacién inusual para sismos en la trinchera mesoamericana, donde normalmente se tiene

Mw=Ms+(.3

Diversos autores han estudiado las caracteristicas de la ruptura de! sismo de 1995. Pacheco et al.
(1997) hacen un estudio de las réplicas del sismo de 1995 y lo comparan con el de 1932. Este
trabajo evidencia diferencias importantes entre los dos sismos, tanto en los sismogramas (registros
telesismicos), como en las dreas de ruptura. Courboulex et al. (/997) estudian los detalles de la
ruptura de 1995, mediante la deconvolucidén de ondas superficiales de periodo largo usando
funciones empiricas de Green. Ortiz et al. (/998) analizan los datos de tsunami de este evento para
estimar la longitud de la ruptura. Melbourne et al (7997) utilizan medidas geodésicas para
identificar la distribucion de deslizamientos en el plano de falla. Mendoza y Hartzell (71999)

reconstruyen la historia de la ruptura utilizando registros telesismicos de ondas P.

Todos los trabajos anteriores coinciden en seiialar que la ruptura en 1995 inicia frente a las costas
de Manzanillo y se propaga hacia el NW con una longitud de ruptura de aproximadamente 150 km.
El problema surge en el momento de identificar la distribucidn de los deslizamientos en la falla.
Por un lado Melboume et al. (/1997), utilizando datos de GPS de una red instalada 7 meses antes del
evento principal y que fue reocupada 6 dias después de!l mismo, realizaron una inversién que
muestra que las dislocaciones mas grandes se localizaron cerca de la costa. Por su parte, Mendoza y
Hartzell (7/999), analizando registros telesismicos de ondas P, muestran que las dislocaciones mas

importantes se produjeron cerca de la trinchera.



Podemos evidenciar entonces, algunas diferencias entre la secuencia de 1932 y el sismo de 1995.
1. Lalongitud de ruptura de 1932 es significativamente mayor que la de 1995.
2. Para los eventos de 1932 la magnitud Mw =~ Ms, mientras que para el sismo de 1995,

curiosamente, Ms = 7.3 y Mw =8.0

Una posible explicacién para la segunda diferencia, es que la ruptura en 1995 se extendid hasta la
trinchera, de ahi que fue un sismo tsunamigénico con Ms < Mw. Otra posibilidad, es que el
momento sismico para el evento de 1932 esté muy subestimado, en cuyo caso se podria tener
también Ms<Mw. Esto implicaria que el sismo de 1932 fue mucho mas grande (en deformacion

sismica total) que el sismo de 1995.

Es interesante anotar que en 1932 la ruptura probablemente no se propagd dentro del continente
puesto que existen reportes de subsidencia a lo largo de la costa (Pacheco et al., 1997). En este

aspecto los eventos de 1932 y 1995 son similares.

Mientras que es dificil mejorar las estimaciones de L, W y Mo para los eventos de 1932, es
desconcertante notar la diferencia en la distribucion de los deslizamientos en la falla que han sido
reportados para el sismo de 1995 por Melbourne et al. (/997) y Mendoza y Hartzell (/999). ;Por
qué esta diferencia? Notemos que la distribucion de los deslizamientos dada por Mendoza y
Hartzell (1999), estaria mas de acuerdo con Ms<Mw, puesto que ambos resultados implican

deslizamientos cerca de la trinchera.

En la primera parte de esta tesis, documentamos esta disparidad entre Ms y Mw para el evento de
1995. La mala calidad de los registros de 1932, nos impide hacer comparaciones detalladas entre
estos dos episodios sismicos, de manera que nos vemos obligados a utilizar registros de sismos mas
recientes. En particular comparamos el sismo de Colima-Jalisco del 9 de octubre de 1995 con el
sismo de Michoacan de éeptiembre 19, de 1985 (Ms 8.1, Mw 8.0) (Anderson et al.,1989). Es
interesante mencionar que los momentos sismicos estimados para estos dos eventos son casi iguales

(z1x2028 dinas-cm) y, por lo tanto, tienen la misma magnitud de momento. Sin embargo, la



magnitud de ondas superficiales Ms, calculada difiere en 0.8. Utilizando el método de cociente
espectral de registros telesismicos, realizamos un analisis comparativo de las fuentes sismicas. Los
resultados muestran que el sismo de Colima-Jalisco es sistematicamente deficiente en las
frecuencias alrededor de 0.05 Hz (que es donde se mide la magnitud Ms), y tiene un maximo

alrededor de 0.1 Hz.

En la segunda parte de esta tesis, reestudiamos la distribucién de los deslizamientos en la falla. Para
este proposito, comparamos las predicciones de Melbourne et al. (7/997) y Mendoza y Hartzell
(1999) con valores de subsidencia cosismica registrados en Barra de Navidad y Manzanillo
(Filonov, 1994, Ortiz et al., 2000), que no han sido usados anteriormente en otras inversiones. Los
resultados obtenidos son insatisfactorios para los dos modelos. De manera que combinamos las
deformaciones medidas por GPS (Melbourne et al., 1997), con los dos datos de subsidencia
cosismica para invertir la distribucion de los deslizamientos. Luego estimamos la historia de la

ruptura, invirtiendo datos regionales de 1a red sismica mexicana de banda ancha.

Finalmente, basados en estas inversiones, inferimos escenarios probables de ruptura durante el

sismo de 1995 y especulamos sobre su relacién con la ruptura de los eventos de 1932.




2. ANALISIS COMPARATIVO DEL CONTENIDO ESPECTRAL DE LAS
SENALES TELESISMICAS DE LOS SISMOS DE MICHOACAN (1985, Mw 8.0,
Ms 8.1) Y JALISCO (1995, Mw 8.0, Ms 7.3)

2.1 INTRODUCCION

Los momentos sismicos estimados para los sismos de Colima — Jalisco (95/10/09, Mw 8.0, Ms 7.3)
y Michoacéan (85/09/19, Mw 8.0, Ms 8.1} son casi iguales, ~1x10%® dinas-cm (dnderson et al.,
1989 Harvard CMT Solution). Sin embargo la magnitud de ondas superficiales Ms, calculada para
los dos eventos difiere en 0.8. Esta es una situacion muy particular (ver Tabla 1), pues en general,
para sismos en la trinchera mesoamencana la magnitud Ms = 5.0 coincide con la magnitud Mw
dentro de un rango de +0.3 (ver Figura 2). A fin de explicar el comportamiento de las fuentes
sismicas, hacemos un analisis comparativo, entre sismos de igual magnitud Mw pero diferente
magnitud Ms. Analizamos dos casos {ver Tabla 2), utilizando el método de cociente espectral de

registros telesismicos.

Tabla 1. Sismos mexicanos de magnitud Mw > Ms , periodo 1976 - 1998.
Ms 25, Profundidad < 40 km. Datos de Harvard CMT.

No.| Afio | Mes | Dia | Lat(®N) |Lon (°W)| Prof (km) | Mw | Ms
1 { 1979 | 2 28 17.12 ] 10092 | 319 [57]52
2 | 1980 | 8 2 13.99 | 93.19 15 56 5.1
3| 1981 | 7 21 16.51 | 98.41 15 56 (5.2
4 | 1982 | 1 2 1649 | 99.95 168 |[55]5.1
5 ] 1985 | 9 25 17.93 | 10292 | 229 [5.7]5.1
6 | 1985 | 10 | 29 1762 | 10205 148 [59] 5.4
7 11986 | 10 | 21 13.1 90.41 15 56152
8 | 1987 | 3 12 1561 | 94.39 17 6.1 | 5.6
9 | 1990 { 5 1 1424 | 92.04 298 |s58153
10 ] 1991 | 4 1 16.7 97.68 398 [581]53
11119931 5 20 1347 | 9141 306 | 57153
12 ] 1993 | 9 11 14.07 | 92.73 18 5753
13 | 1993 | 9 14 1419 | 9333 163 {5652
14 | 1995 | 10 6 19.15 | 104.25 17 5853
15| 1995 { 10 9 19.34 | 104.8 15 8 173




16 | 1995 10 12 18.81 104.07 20 59155
17 | 1996 2 25 16.1 97.74 15 59|54
18 | 1996 3 19 16.14 96.79 15 58152
19 | 1997 7 19 15.86 98.26 15 6.7 6.3
20 | 1997 9 22 14.29 93.46 28 55151
21 | 1997 12 4 13.56 91.25 36 59|54
22 | 1997 12 16 16.43 98.73 16 59155
23 | 1997 12 25 14.15 92.71 33 58153
24 | 1998 5 10 13.59 91.35 25 63159
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Figura 2. Relacion entre Ms vs Mw para sismos mexicanos de subduccion, sismos de profundidad menor
que 40 km, magnitud Ms>35. Los datos han sido tomados del Catdlogo de Harvard CMT, periodo entre
enero de 1976 y diciembre 1998 y estdn listados en la Tabla 1. Los circulos grises indican los eventos

analizados en este estudio, los numeros muestran los sismos que estan listados enla Tabla 2.
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2.2 METODO

Analizamos el caso de dos sismos que teniendo un momento sismico similar, presentan diferencias
significativas en la magnitud Ms. Para identificar el comportamiento de estas fuentes sismicas,
comparamos el contenido espectral de las sefiales telesismicas de los 2 eventos en una misma

estacion.

En general toda sefial sismica se puede expresar, en el dominio frecuencial, como el producto entre
la fuente sismica, la atenuacion sufrida por la sefial durante su trayectoria y la respuesta
instrumental (4ki y Richards, 1980). Asumimos que las fuentes estan localizadas en una misma
region. En consecuencia, €l cociente espectral de las fuentes sismicas en una estacion dada, puede

ser obtenido de la siguiente manera:

(@) _ Sy(@) , Ry(@)
z(a)) St'z(w) Ril(m) (21)

_E
08, (w) = F

donde :

i indica la estacion en la cual se realiza el cociente, i = [, .. ,n.
jindicael sismo,j =/, 2.

(S, = Cociente Espectral en la i-ésima estacion.

F;j=Fuente del j-ésimo sismo vista por la estacion i-ésima

S;; = seiial registrada del j-ésimo sismo en la i-ésima estacin.

Rj; = respuesta instrumental de la i-ésima estacion durante el registro del j-ésimo sismo.

Dado que en general se tienen » estaciones que cuentan con registros telesismicos de los 2 eventos,
la determinacion del cociente espectral final, OS, es un promedio ponderado de los n cocientes

obtenidos.

OS(w )= %iri(a) )OS (@) (2.2)
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donde, el peso r; depende del rango de frecuencias, considerado valido en la i-ésima estacion, es

decir;

Tf(a) )=

{1 w,<w s o,

0 en olro caso 2.3)

El método del cociente espectral para registros telesismicos elimina la correccidn por la atenuacion

y reduce el problema a la determinacidn de la respuesta instrumental.
2.3 BUSQUEDA, ANALISIS Y SELECCION DE DATOS

A fin de realizar el analisis espectral, se seleccionaron 2 casos tipicos. El primer caso, considera el
sismo de Michoacédn, 85/09/19, Mw 8, Ms 8.1 y el sismo de Colima-Jalisco, 95/10/09, Mw 8, Ms
7.3. Para el segundo caso fueron seleccionados, el sismo del 93/10/24, Mw 6.6, Ms 6.6 y el sismo
del 97/07/19, Mw 6.7, Ms 6.3, ver Tabla 2. En los dos casos se comparan sismos de subduccion que

han tenido lugar frente a las costas mexicanas en los ultimos 15 afios, ver Figura 3.

Tabla 2. Sismos de subduccidon, considerados en este estudio,
periodo 1976 - 1998. Datos de Harvard CMT.
CASO1: 951009 / 850919

No| Fecha |Lat("N)| Lon (W) | Prof (km) | Mw | Ms
1 19850919 | 17.91 101.99 213 8.0 | 81
2119951009 | 19.34 104.8 15 80 ] 73

CAS02: 970719/ 931024

No{ Fecha |Lat(°N)|Lon(®W) |Prof(km)| Mw | Ms
3119931024 16.77 98.61 21.8 66 | 6.6
4 119970719 15.86 08.26 15 6.7 | 63

Los registros telesismicos fueron seleccionados de la base de datos de IRIS; las estaciones

utilizadas en este estudio, se muestran en la Figura 4.
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Figura 3. Mapa de México que muestra las areas de réplicas o epicentros de los sismos de subduccion

considerados en este estudio. Los eventos estan listados en la Tabla 2.
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Figura 4. Mapa de estaciones de IRIS utilizadas en este estudio.Los tridngulos negros

indican las estaciones y la estrella la zona de estudio.
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En cada caso se buscaron primero las estaciones en las cuales los dos sismos habian sido
registrados. Luego para cada sismo, se realizo un analisis minucioso, estacién por estacion, a fin de
determinar un rango de frecuencias valido por estacién. Esta determinacién se hizo considerando

dos criterios:

1. Intervalo de frecuencias donde la razén sefial sobre ruido en la estacién sea mayor que uno.

2. Rango de frecuencias donde el instrumento tenga una respuesta plana.

De esta manera se tiene un intervalo de frecuencias que satisface las dos condiciones anteriores para
el primer sismo y otro intervalo para el segundo sismo, en la i-ésima estacion. El rango final valido
para la estacién es la interseccion de estos intervalos. En la Figura 5 se muestra como ejemplo, el

analisis realizado en el caso 1, para la estacion COL.

A fin de ampliar al maximo la ventana de observacion se trabajo con 2 canales de registro de la
sefial: LHZ (1 muestra por segundo) y BHZ (20 muestras por segundo). Esto nos permite ver las
frecuencias hasta 0.25 Hz y hasta 5 Hz respectivamente. Las Tablas 3 y 4 muestran las estaciones

utilizadas en cada caso y los rangos de frecuencias con que se trabajé para cada una de ellas.
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Tabla 3.- Estaciones utilizadas en el estudio del caso 1 y los rangos de frecuencias

validos por estacion

CASO 1: 951009/ 850919
CANAL LHZ
Estacion Distancia (km) Azimuth () Frecuencias
CHTO 15.292 328 [0.01, 0.2]
GRFO 10.086 36 [0.01,0.2]
TATO 13.267 313 [0.01,0.1]
CANAL BHZ
AFI 8.382 249 [0.04, 2]
- BDFB 7.066 118 [0.04, 3]
CHTO 15.292 328 [0.04, 2]
COL 6.170 338 [0.04, 4]
KEV 9.488 15 [0.04, 3]
KONO 9.458 28 [0.04, 3]

Tabla 4.- Estaciones utilizadas en el estudio del caso 2 y los rangos de frecuencias

validos por estacion.

CASO 2:970719/931024
CANAL LHZ
Estacion Distancia (km) Azimuth (°) Frecuencias
ANMO 13.809 24.5 [0.003, 0.4]
BDFB 16.424 16.5 [0.003, 0.1]
CCM 13.954 9 {0.002, 0.4]
CMB 12.810 33 [0.003, 0.4]
COLA 9.495 23 [0.003, 0.2]
COR 12.105 30 [0.005, 0.2]
GSC 13.248 32 [0.003, 0.4]
LPAZ 18578 266 [0.006, 0.4]
PAB 9.944 311 [0.006, 0.2]
SIG 15.881 334 [0.002, 0.2]
TUC 13.847 30 {0.002, 0.4]
VTV 13.280 33 [10.01, 0.4]
CANAL BHZ
BDFB 16.424 265 [0.02, 1]
CMB 12.810 33 [0.02, 1.2]
COLA 9.495 23 [0.02, 1.2]
COR 12.105 30 [0.02, 1]
LPAZ 18.578 266 [0.02,1.2]
PAB 9.944 311 [0.01, 1]
SIG 15.881 334 [0.02, 11
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Figura 5. Determinacion del rango de frecuencias vilido para la estacién COL en el caso
1: 951009/850919. a) Analisis de sefial-ruido para la estacion durante el sismo de 1983.
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espectro del ruido.
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2.4 CONCLUSIONES

En las Figuras 6 y 7 se observan los cocientes espectrales obtenidos para los casos 1 y 2. Los
resultados mucstran en ambos casos, que los sismos de magnitud Ms menor son deficientes en las
frecuencias alrededor de 0.05 Hz (que es donde se mide la magnitud Ms) y tienen un maximo

alrededor de 10 segundos de periodo.

El cociente espectral 951009/850919 es aproximadamente 0.25 cerca de 0.03 Hz y 0.5 en 0.05 Hz
(20 s de periodo), en concordancia con la constatacion de que Ms < Mw. En la Figura 8,
comparamos las componentes verticales filtradas, de los sismogramas de los eventos de 1985 y
1995, en la estacion CHTO. En cada caso, las sefiales han sido corregidas por la respectiva
respuesta instrumental. Es interesante ver que cuando el sismograma es filtrado entre 50y 20 s, la
amplitud de la sefial del sismo de 1995 disminuye considerablemente en relacién con la de 1985.
Para las frecuencias mas bajas, sismogramas filtrados entre 100 y 50 s, la amplitud de la sefial del
sismo de 1995 crece aunque sin alcanzar las amplitudes del sismo de 1985. Lo anterior esta de

acuerdo con lo encontrado en el cociente espectral (Figura 5) para estas bandas de frecuencias.

Pacheco et al. (/997), comparan una porcién de sismogramas que muestra ondas superficiales, para
los eventos del 3 de junio de 1932 y del 9 de octubre de 1995. Se puede constatar que el maximo de
amplitud, cerca de los 20 s de periodo, durante e! sismo de 1995 es solamente ~1/3 del de 1932.

Evidentemente este resultado es similar al mostrado en la Figura 8.

Dado que el momento sismico es igual (Mo = 1x10*® dinas-cm) para los sismos de 1985 y 1995,
esperariamos que el cociente espectral sea aproximadamente uno cuando la frecuencia tiende a
cero. Sin embargo este cociente es solamente alrededor de 0.35 en la frecuencia de 0.02 Hz, lo cual

nos lleva a pensar que podria haber ocurride un movimiento lento a periodos mas grandes que 50 s .
En conclusion, €l hecho de que para el sismo de 1995 la magnitud Ms sea mucho menor que la

magnitud Mw, sugiere que se trata de un sismo tsunamigénico cuya ruptura alcanzoé hasta la

trinchera. Adicionalmente, cerca de los 8s de periodo, €l cociente espectral es mayor que uno. Esto
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podria estar relacionado con ondas atrapadas en el prisma de acrecidn, o en la columna de agua, ya
que son este tipo de ondas las que logran excitar estos periodos (ver: [hmlé y Madariaga, 1996;

Shapiro et al., 1998).
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3. LA DISTRIBUCION DE LOS DESLIZAMIENTOS DURANTE EL SISMO DEL 9
DE OCTUBRE DE 1995, DE COLIMA-JALISCO, MEXICO, (Mw 8.0, Ms 7.3)

3.1 INTRODUCCION

Existen tres elementos que nos hacen pensar que el sismo de Jalisco es un sismo lento cuya ruptura
se extendid hasta la trinchera. Estos tres elementos son: 1) Las deficiencias encontradas en el
contenido espectral de la fuente del sismo de Jalisco, para las frecuencias entre 0.02 y 0.05 Hz (ver
Figura 6}. 2) El maximo espectral que se evidencia alrededor de 0.12 Hz (ver Figura 6) y 3) El

hecho de que este sismo produjo un importante tsunami (Ortiz et al., 1996).

Diversos trabajos anteriores han estudiado las caracteristicas de la fuente del sismo de 1995 usando:
(a) ondas superficiales y de cuerpo (Courboulex et al., 1997; Escobedo et al., 1998; Mendoza y
Harizell, 1999), (b) mediciones geodésicas, GPS (Melbourne et al., 1997) y (c) datos de tsunami
(Ortiz et al., 1998). Todos los trabajos coinciden en estimar una longitud de ruptura de alrededor de
150 km y en sefialar una directividad NW de propagacion de la misma. El problema surge en el
momento de identificar la distribucion de los deslizamientos en la falla (ver Figura 9). Por un lado,
Melbourne et al. (/997), utilizando datos GPS de una red instalada 7 meses antes del evento
principal y que fue reocupada 6 dias después del mismo, realizaron una inversién que muestra que
las dislocaciones mas grandes en el plano de falla, se localizaron cerca de la costa. Por otra parte,

Mendoza y Hartzell (7999),
El propdsito de este trabajo es discutir estos escenarios de ruptura para el sismo de Colima-Jalisco,

plantear posibles explicaciones de estas discrepancias y reestimar la distribucién de los

deslizamientos usando registros sismicos regionales.
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3.2 CALCULO DE LAS DEFORMACIONES SUPERFICIALES

Con el propdsito de explicar las diferencias observadas entre los modelos propuestds por
Melbourne et al. (/997) y por Mendoza y Hartzell (1999, se realizd el calculo directo de las
deformaciones en superficie, utilizando las expresiones dadas por Okada (7992), para una fuente

rectangular finita en un semiespacio homogéneo.

Para la determinacién de las deformaciones supetficiales, se considerd la geometria, la ubicacion y
el nimero de subfallas en el plano de falla asumidos por cada autor. Se digitalizaron los modelos de
falla propuestos para disponer de los valores de desplazamientos en cada subfalla. Luego se
procedio al calculo estatico de las deformaciones superficiales que se esperarian en cada punto

donde se disponia de una estacion GPS.

De esta manera, si tenemos n subfallas, la deformacion superficial D' en un punto / es la suma de

las n-contribuciones de deformacion, dj. , que hacen cada subfalla.

D’ =Zd} (3.1) .
J=1

Como se muestra en la Figura 10, el modelo propuésto por Melbourne et al. (/997), ajusta mejor
que el de Mendoza y Hartzell (7/999), los deslizamientos observados en superficie por los GPS.
Esto es de esperarse dado que el modelo de Melboume et al. (/997) se obtuvo invirtiendo estos

mismos datos.

Las diferencias entre las deformaciones superficiales calculadas para el modelo de Mendoza y
Hartzell (71999) y el de Melbourne et al. (/997), no son atribuibles al modelo simplificado de falla
inversa en un semiespacio homogéneo (Okada, 1992). Para probarlo se realizé un cilculo
independiente de las deformaciones estaticas, utilizando una aproximacién en el dominio de la
frecuencia (Cotton y Campillo, 1995; Hernandez et al., 1999), restringida para el caso de frecuencia
cero. Este método realiza el calculo de las funciones de Green (funciones de transferencia) para un

semiespacio con estratificacion horizontal.
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Como en el caso anterior, el plano de falla es subdividido en n-subfallas, y la deformacidn
superficial D en un punto i, es la suma lineal de las contribuciones de las n-subfallas. En este
calculo particular, consideramos el modelo de falla propuesto por Mendoza y Hartzell (1999) y el

modelo de corteza utilizado por Escobedo et al. (/998), mostrado en la Tabla 5.

Tabla 5.- Modelo de corteza, tomado de Escobedo et al. (/998).

Espesor (m) o (m/s) B(m/s) p(kg/m’) Qp Qs
9000 5690 3370 2580 300 300
9700 6270 3540 2950 500 500
18000 6710 3820 3040 500 500

8000 4520 3300 500 500

De esta manera, con dos métodos diferentes, calculamos las deformaciones superficiales que se

esperarian para una misma distribucion de dislocaciones.

En la Figura 11, se puede observar que las diferencias entre los vectores son muy pequefias y

podrian ser explicadas considerando los siguientes factores:

1. El método de calculo es completamente diferente. El de Okada (/992), es un método analitico
exacto, mientras que el otro (Cotton y Campillo, 1995) es una suma numeérica.

2. El primer método considera un semiespacio homogéneo y el segundo un semiespacio con
estratificacion horizontal.

3. La geometria de la falla no es exactamente igual en los dos casos. Esto debido a que se utilizan

proyecciones diferentes.

Se puede resaltar que las diferencias relativas son mas importantes para las estaciones mas lejanas.
El hecho de que la fuente sea poco profunda (17 km, determinado con datos locales), implica que el
deslizamiento tuvo lugar sobre todo en la primera capa considerada. Por lo tanto hay muy poco

efecto debido a la estratificacion. Por otra parte en el modelo cortical utilizado, el contraste de
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horizontal.




velocidades no es grande y por lo tanto la estratificacion tiene menos influencia de la que podria

esperarse.

Una hipétesis para explicar las diferencias encontradas en los vectores calculados para los modelos
de Mendoza y Hartzell (1999}, y Melbourne et al. (1997), es la siguiente: El primer modelo, por la
naturaleza de los datos utilizados, registros telesismicos de ondas P, muestra desplazamientos
cosismicos. En tanto que el segundo modelo, muestra los desplazamientos presismicos, cosismicos
y postsismicos. Esto sucederia porque los datos usados para su inversién son mediciones de GPS,

hechas en estaciones que fueron reocupadas 6 dias después del evento principal.

Esta hipotesis podria apoyarse en el hecho de que en otras regiones del mundo, se ha reportado
hasta un 25% de desplazamiento postsismico en los primeros dias después del sismo principal, en
las estaciones de GPS donde se concentra el maximo de desplazamiento cosismico (Heki et al.,

1997).

La direccidn de los vectores observados y calculados con los dos métodos, coincide en todos los
casos excepto para la estacion CRIP, donde se evidencia una desviacidén hacia el NW del vector
calculado con respecto a la observacion de GPS. La discrepancia fundamental es la magnitud de los
vectores calculados para el modelo de Mendoza y Hartzell (7999), que son en promedio un 40%
menores que los observados por GPS. Notemos que el momento sismico calculado para el modelo
de Mendoza y Hartzell (1999), es de 8.3x10%” dinas-cm, es menor que el momento calculado por

Harvard CMT (1.15x10?® dinas-cm).
3.3 VERIFICACION DE LOS MODELOS EXISTENTES

Una manera de probar la hipotesis anterior es utilizar los datos de subsidencia cosismica en Barra
de Navidad (aproximadamente en el centro de la ruptura) y Manzanillo (esquina sureste de la zona
de ruptura), presentados por Kostoglodov et al. (1997) y Ortiz et al. (2000) (ver también Filonov,
1997), para compararlos con los desplazamientos superficiales calculados en los mismos puntos,

utilizando las expresiones dadas por Okada (71992).
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Los resultados obtenidos son insatisfactorios para los dos modelos. Los valores de deformacion
vertical estimados en ambos casos, son significativamente menores que los valores observados en
Barra de Navidad (ver Tabla 6). En Manzanillo el error de estimacidn, por exceso o defecto, es del
orden del 35%. Esta situacion nos lleva a proponer y discutir nuevos escenarios de, ruptura para el

sismo de Colima-Jalisco, 1995.

Tabla 6.- Deformaciones verticales observadas y calculadas para el modelo de Mendoza y Hartzell

(1999; Modelo 1), y para el modelo de Melbourne et al. (/997 Modelo 2).

Estacion Latitud Longitud j Levantamiento | Levantamiento | Levantamiento
(°N) W) observado calculado para | calculado para
(cm) Modelol (cm) | Modelo 2 (cm)
SBE42-Navidad | 19.1710 104.7464 -40+2.3 -5.7 -1.5
Mareografo - 19.0640 104.2978 -11.8+1.3 -7.4 -15.8
Manzanillo

3.4 INVERSION DE DATOS DE GPS Y DE MAREOGRAFOS. POSIBLE ESCENARIO DE
RUPTURA.

La incapacidad de los modelos existentes para explicar los datos de subsidencia cosismica en Barra
de Navidad y Manzanillo, nos lleva a plantear y discutir nuevos escenarios de ruptura para el sismo
de Colima-Jalisco, 1995. En este sentido, inténtamos mejorar ¢l modelo de falla que muestra el
deslizamiento, realizando una inversién que utiliza los datos de GPS y de maredgrafos presentados
por Melbourne et al. (1997) y Ortiz et al. (2000), respectivamente. Cabe reiterar que los datos de
GPS pueden introducir algo de la deformacion postsismica mientras que los datos de subsidencia

corresponden a la deformacion cosismica.
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El problema de inversidn consiste en minimizar la diferencia entre los valores observados en
superficie y las deformaciones calculadas en el problema directo con un método determinado.
Nosotros realizamos dos procesos de inversion diferentes a fin de determinar dos escenarios de
ruptura: 1) cosismico-postsismico, y, 2) estrictamente cosismico. En cada inversion consideramos:
un problema directo diferente; un conjunto diferente de datos observados y un método de inversidn

diferente, pero con igual geometria del plano de falla.
3.4.1 DATOS

Para esta inversion utilizamos los valores de deformacidn superficial medidos por GPS presentados
por Melbourne et al.//997) y los datos de subsidencia cosismica de Ortiz et al. (2000). Se invierten
las tres componentes de los vectores GPS, en 11 estaciones, y los dos datos de deformacién vertical
de Barra de Navidad y Manzanillo. Se dispone en total de 35 valores observados, los cuales son

mostrados en la Tabla 7.

Tabla 7.- Desplazamientos medidos, en milimetros. N, E, V representa norte, este y vertical.

Estacion Desplazamientos GPS (mm)
N Nerr E Eerr A% Verr
AVAL’ 2722 3.2 -124.7 16.4 -37.8 33
AYUT -160.8 8.8 -137 25 111 87.6
CEBO’ -34 5.2 -50.5 14.4 -5 37.8
CHAC' -99.8 8.2 -25.6 25.8 -23.1 54.4
CAHM’ -836 6.4 -479.1 24 -209 472
CRIP’ -392.8 2.2 -315.2 7 -80.3 14.8
GUAC -104.6 5.4 -59.3 12.6 -47.5 34
PURI -417.9 4.6 -274.6 13.2 -104 30.6
SIDL’ 0.6 5.4 -10 182 -37.5 28
TAPA -99.6 6.4 -138 22.8 -52.3 48
VICT 3.2 2.4 -27.8 8 -54.3 22.4
Desplazamientos verticales (mm)
BANV* -400 23
MANZ* -118 13

Tomado de Melbourne et al. (/997); *Tomado de Ortiz et al. (2000).
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3.4.2 EL PROBLEMA DIRECTO

El problema directo utiliza el calculo analitico de [as deformaciones superficiales para un

semiespacio homogéneo, planteado por Okada (/992), tal como se presenta en 3.2.

El mecanismo focal reportado por Harvard CMT Catalog es: rumbo $=302°, buzamiento 5=9° yel
angulo de deslizamiento 2=92°. Es bien conocido que la estimacién de & no es confiable (Eissler et
al., 1986). En lo siguiente tomaremos $=309°, =16° (Bandy et al., 1999} y »2=90°. El plano de falla
considerado es de 200 km en la direccion del rumbo, 100 km en la direccidén del buzamiento. El
punto sureste del plano de falla (ver Figura 13) tiene coordenadas 18.95% -104.05° y esta localizado

a 30 km de profundidad. Dividimos el plano de falla en 200 subfallas cada una de 10 km x 10 km.

3.4.3 METODO DE INVERSION Y RESULTADOS

El problema inverso busca minimizar la diferencia entre los datos observados y los calculados. El
problema que nos ocupa es lineal, lo que sugueriria una minimizacién por minimos cuadrados. Sin
embargo no la hemos utilizado debido a que los parametros a invertir (los deslizamientos en cada
subfalla) son definidos positivos. Cabe recordar que el cniterio de minimos cuadrados esta
justificado por la hipétesis de que todas las fuentes de error presentes en el problema deben ser
modeladas usando funciones de Gauss (Tarantola, 1987). En nuestro caso la condicion de
positividad sobre los parametros esta en contradiccion con dicha hipétesis. Esta situacidn podria ser
resuelta tomando el logaritmo de los pardmetros. definidos positivos para crear unos nuevos
parametros cuya densidad de probabilidad a priori seria Gaussiana. El nivel de error que esto
introduciria dentro de la inversion no se justifica, pues ademds, como el problema es
subdeterminado no encontramos una tunica solucién que lo minimice sino un conjunto de

soluciones minimas.
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Utilizamos para la inversion un método de busqueda semi-global, la técnica de Montecarlo.
Basicamente esta técnica consiste en que dado un modelo, éste es alterado de manera aleatoria,

hasta lograr que la funcion de costo sea suficientemente pequena.

En nuestro caso el problema directo planteado por Okada (/992) calcula las deformaciones que se

producirian en superficie suponiendo que ocurre un deslizamiento en un plano de falla dado.

Como ya indicamos en 3.2, trabajamos con un plano de falla rectangular que es dividido en un

conjunto de n subfallas. De manera que la deformacién superficial D' en un punto i es la suma de

las contribuciones de deformacion, d; , que hace cada subfalla.

D'=>d; (3.1)
j=

Asi, las incdgnitas de la inversion son los deslizamientos en cada subfalla y, evidentemente, el
numero de parametros del problema es el numero de subfallas en que se divide ¢l plano de falla, El
hecho de que el niimero de incégnitas del problema sea superior al numero de datos observados que
se disponen, hace que el problema de inversion esté subdeterminado con el consiguiente problema

de no unicidad de la solucién.
El esquema de inversion es el siguiente:

1. Consideramos un modelo inicial de deslizamientos en la falla, representado por un vector ¥, de n

componentes.

2. Se genera un vector V, de » nimeros aleatorios entre —1 y 1 y se calcula su norma | V, |.

3. El vector de parimetros del modelo inicial, V, sera perturbado mediante la suma de la
multiplicacion del vector unitario ¥,/ |V,| por un valor real caracteristico U que representa el

paso maximo de bisqueda en torno al modelo inicial. Se genera asi un vector V,,; que contiene

los parametros det modelo modificado.
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4. Se calcula el momento total, Mo, para el modelo modificado de falla y dado que conocemos

el momento sismico, Mo, del evento que nos ocupa, establecemos la condicion siguiente:

Si 0.8*Mo < Moy < 1.2*Mo continuamos con el proceso. Si no, regresamos a 2. para generar

»
un nuevo conjunto de numeros.aleatorios.

5. Para el modelo modificado, se calculan las deformaciones superficiales utilizando las relaciones

de Okada (/992) para obtener una matriz D, que contiene las deformaciones en cada punto i de

la superficie.
D, =g(V.) =D} Di DLl (33)

ci

donde:
..... m.

D, es el vector de deformacion superficial calculado en el punto i, i=J

m es el nimero de puntos en superficie donde se calcula la deformacion.,
g es el funcional que relaciona los parametros del modelo y su respuesta tedrica (problema directo)

6. Se calcula la funcidn de costo. En nuestro caso, la funcion de costo a minimizar €s una norma L,,

que mide la diferencia entre los valores observados y los calculados mediante el problema

directo.
= f(D,, DW= e, (3.4)

trial
=]

donde:
D, = [l)’; D:Z D, ] 3 €S la matriz que contiene los vectores de deformacion observados, D,;.

A
(D" - D’ )ZJ es el error en cada punto de observacion.

i=l

e,.:[z

33




7. Si la funcién de costo Cirer, €S menor que un cierto valor Cj, €l modelo modificado es aceptado y
se substituye el modelo inicial con el nuevo modelo. Si la funcidén de costo no mejord, se
procede a una nueva perturbacion del modelo inicial hasta que se tenga un nuevo modelo que
cumpla el nivel de error permitido. Todo modelo que satisfaga la condicion C,,;<C;, sera

guardado.

8. De esta manera, la técnica de Montecarlo, genera un conjunto de soluciones suficientemente
grande del cual extraemos un modelo promedio, verificando siempre que dicho modelo cumpla

con el mvel de error permitido.

A fin de probar la unicidad de la solucidon se intentaron diversos procesos de inversion para

diferentes modelos iniciales ¥y. Los resultados en general son congruentes.

Nuestro proceso de inversion considera C; = 0.55, que es el error que nosotros calculamos para el
modelo de Melbourne et al. (7997). Se explord un conjunto de 2x10° modelos y se obtuvo 1374 que
satisfacen el nivel de error permitido. La solucién que se presenta en las Figuras 12 y 13, es el
promedio de estos modelos. El momento sismico del nuevo modelo es 1.12x10%® dinas-cm y tiene

0.47 de error total.

Como es evidente la resolucion de nuestro modelo (Figura 12b), es mejor alrededor de las areas de
maximo desplazamiento, que coinciden con los maximos de deformacién superficial observados.
En general podemos decir que la inversion esta dominada por estos maximos. Cinco estaciones:
BANYV (Barra de Navidad); MANZ (Manzanillo); CHAM; CRIP y PURI, predominan por la
magnitud relativa de sus deformaciones con respecto a las de las estaciones mas lejanas. En donde
ademas, los errores de observacion en vertical son demasiado grandes, como se puede observar en

la Tabla 7.
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3.4.4 DISCUSION

El nuevo modelo de deslizamiento ajusta bien los vectores observados por los GPS y las medidas
de deformacién vertical en Manzanillo y Barra de Navidad. El modelo estima para estas estaciones
12.2 cm y 39.8 cm de subsidencia, respectivamente, los cuales estan dentro de los rangos de error

de las deformaciones verticales observadas por los maredgrafos, ver Tabla 7.

Se puede observar que la resolucion del modelo es mejor para las regiones de maximo
desplazamiento y que esta decrece con la profundidad. El inicio de la ruptura coincide con un
desplazamiento de alrededor de 2 metros, propagandose luego hacia el nor-oeste con un maximo de
desplazamiento; alrededor de 9 metros, frente a Barra de Navidad aproximadamente a 18 km de
profundidad. Mas adelante se tiene también un desplazamiento importante frente a CHAM, con un
maximo de alrededor de 6 metros, un resultado que coincide con lo encontrado por Melboume et al.
(1997). Seguramente la falta de datos entre Barra de Navidad y CHAM, hace que los maximos
desplazamientos se vean como dos manchas separadas. Muy probablemente existié mas bien, una
amplia region del plano de falla (alrededor de 80 km) que tuvo desplazamientos muy grandes y
donde se produjd la mayor liberacién de energia. Esto coincide con lo encontrado por Courboulex
et al. (1997), quienes muestran que la mayor liberacion de energia se produjo a una distancia de
entre 75 y 150 km del inicio de la ruptura. Cabe sefialar que las caracteristicas fundamentales de la
inversion, tanto en la forma del modelo de ruptura obtenido como en su resolucidn, soﬁ

independientes de los valores de partida escogidos para los parametros del problema.

El nivel de error entre los vectores de deformacion superficial medidos por GPS y los calculados
por nuestro modelo (0.468 m) es menor que el error (0.55 m) que se obtiene con los vectores
calculados con el modelo de Melbourne et al. (7997). El momento sismico calculado para nuestro
modelo es 1.12x10% dinas-cm, mientras el modelo de Melbourne et al. (1997), subestima el

P . 27 -
momento sismico, 8.8x10°" dinas-cm.

Es interesante sefialar que esta inversién muestra desplazamientos no despreciables dirigidos hacia

la trinchera, en donde ademas la resolucion del modelo es aceptable. Este resultado esta de acuerdo
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con nuestras constataciones acerca del caracter “lento” del sismo de Colima - Jalisco y con el hecho
de que solamente un sismo con desplazamientos suficientemente grandes ubicados cerca de la
trinchera esta en capacidad de producir un tsunami (Ortiz et al., 2000) de la magntitud que se tuvo

en 1995,

Debemos recalcar que las diferencias entre los resultados mostrados en la Figura 9¢ (Melbourne et
al., 1997) y la Figura 12 (nuestra inversion) son debidas inicamente a la inclusion de los datos de
subsidencia cosismica en Barra de Navidad y Manzanillo. Ademas, los niveles de error obtenidos
en ambos casos se pueden considerar igualmente aceptables. Esto muestra que en realidad el
problema esta subdeterminado y que se necesitarian mayor nimero de observaciones a fin de
garantizar la unicidad de la solucién. Ademas cabe recordar que los datos de GPS usados, en la
inversion pueden incluir efectos postsismicos (de alrededor de 6 dias), de tal suerte que los

resultados no corresponden, estrictamente, al proceso cosismico.
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Sismo de Colima-Jalisco, Distribucion de deslizamientos
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Figura 12. a) Distribucion de deslizamientos en el plano de falla localizado en la figura 13,
para el sismo de Colima-Jalisco, 1995. Modelo promedio obtenido mediante la inversion
de datos de GPS y de maredgrafos, utilizando la técnica de Montecarlo. Las lineas de
contorno indican la amplitud del deslizamiento y se muestran cada 100cm. b} Resolucion
del modelo (modelo promedio dividido para la desviacion estindar). Las lineas de

contorne se muestran cada 0.25. 37
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Figura 13. Deformaciones horizontales calculadas para el modelo de la figura 12. Las
flechas rojas indican los vectores de deformacion horizontal medidos por los GPS. Las
flechas azules muestran los vectores de deformacicn horizontal calculados para el modelo
de la figura 12. Notese que para la estacién CHAM, el vector observado prdcticamente
coincide con el vector calculado.Para los maredgrafos de BANV (Barra de Navidad) y
MANZ (Manzanillo) no se dispone de deformacion horizontal observada, por esta razén
solamente aparece el vector calculado. La reticula muestra la localizacién del plano de

Jalla utilizado para obtener el modelo de la figura 12.




4. INVERSION DE LOS DATOS SISMICOS REGIONALES Y POSIBLE ESCENARIO DE
RUPTURA COSISMICO.

4.1 INTRODUCCION

Nos interesa identificar, de la manera mas clara posible, los deslizamientos cosismicos en el plano
de falla para el sismo de Colima-Jalisco, 1995. Por esta razon, utilizamos 5 registros regionales de
banda ancha (ver Figura 14} para estudiar la historia de la ruptura de este sismo mediante una
inversion en el dominio de la frecuencia. El esquema de inversién estd descrito en Cotton y
Campillo (/995) y consiste basicamente en minimizar, en el dominio de la frecuencia, la diferencia

entre los sismogramas observados y los sintéticos.

El hipocentro y el tiempo de origen (18.79° N; 104.47° W; 17 km; 15:35:51.4) del sismo fueron

determinados mediante datos locales (Pacheco et al., 1997).

Igual que en el caso anterior, asumimos un plano de falla rectangular, 200 km en la direccién del
rumbo (¢=309%, y 100 km en la direccion del buzamiento (8=16°), y un angulo de deslizamiento de
90°. La falla ha sido discretizada en 32 subfallas cuadradas, 8 en la direccién del rumbo y 4 en la
direccion del buzamiento (Figura 14). El esquema de inversion utilizado para la estimacion de los
deslizamientos, el tiempo de subida (rise time) y el tiempo de ruptura asociados a cada subfalla,
minimiza la diferencia entre los sismogramas observados y los sintéticos en el dominio de la
frecuencia (Cotton y Campillo, 1995). La funcion de fuente asociada a cada elemento de la falla es
una funcidn escaldén suavizada en desplazamientos, cuya amplitud final es el deslizamiento final en
el elemento de falla. La variacién del tiempo de ruptura fija esta funcién en tiempo. El tiempo de
subida, que corresponde a la duracién local de la ruptura, modula la duracién en tiempo de la

funcién de fuente.
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- Figura 14. Distribucion de las estaciones sismologicas utilizadas en la inversion en

relacion con el plano de falla. El rectangulo muestra la proyeccion superficiall del plano
de falla y la reticula muestra las subfallas consideradas. Los triangulos negros indican las
estaciones que disponemos.
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4.2 DATOS

Invertimos los datos de 5 registros regionales de banda ancha en estaciones (Figura 14) cuyas
distancias al epicentro del sismo varian entre 344 km y 1457 km. Cuatro estaciones, PLIG, CUIG,
ZIIG, CAIG, pertenecen al Servicio Sismolégico Nacional, la restante al CICESE. Todas las

estaciones registran las 3 componentes de velocidad y todas son utilizadas en la inversion.

Las estaciones utilizan digitalizador Quanterra de 24 bit y sismémetro STS-2; la respuesta del
sistema es plana entre 120 s y 50 Hz. Todos los registros son de 80 muestras por segundo, con
excepcion de BAE que es de 1 muestra por segundo. Los registros de velocidad son integrados a fin
de obtener registros de desplazamientos. Los sismogramas fueron filtrados entre 0.02 y 0.06 Hz.
Este intervalo corresponde a la banda de frecuencias a invertir. Utilizamos un rango de bajas
frecuencias debtdo a que las distancias entre el epicentro y las estaciones son grandes. Esto
constituye un limitante muy fuerte en el proceso de inversion, dado que la resolucion en tiempo es
del orden de 17s (1/0.06). Sin embargo como ¢l sismo de Jalisco tuvo una duracién aproximada 62s -
(Courboulex et al., 1997) la inversion en esta banda de frecuencias nos permite tener una visién
general del proceso de ruptura del sismo. Una duracién de 550 s fue considerada y los sismogramas

fueron remuestreados a 4.3 s.
4.3 MODELO DE VELOCIDADES Y SISMOGRAMAS SINTETICOS

Las funciones de transferencia (funciones de Green) entre cada subfalla y cada estacion son
calculadas en el dominio de la frecuencia usando el método de nimero de onda (Bouchon, 1981}
asociado con ¢l método de reflectividad (Kennett, 1983). El modelo de velocidades utilizado esti

tomado de Iglesias (2000) y esta descrito en la Tabla 8.

Cada subfalla esta compuesta de 2 fuentes puntuales. La velocidad de ruptura es constante dentro
de cada subafalla e igual a 2.8 km/s (Courboulex et al., 1997). Los sismogramas sintéticos en cada
estacion se obtienen sumando las contribuciones de todas las fuentes puntuales retrasadas en tiempo

por ¢l tiempo de ruptura de la subfalla considerada, convolucionadas con la correspondiente
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funcién de transferencia. La forma de la funcidn de tiempo de la fuente, es una funcidn escaldn
suavizada. Su amplitud depende del deslizamiento en la subfalla y su duracion es el tiempo de
subida de la subfalla. Con esta parametrizacion, la forma de los sismogramas sintéticos depende del
tiempo de subida, del tiempo de ruptura y de la magnitud del deslizamiento de las 32 subfallas. Por

lo tanto se tienen 96 parametros a invertir.

Tabla 8.- Estructura de velocidades, tomada de Iglesias (2000)

Espesor (m) o (m/s) B(m/s) p(kg/m’) Qp Qs
8500 5543 3200 2543 300 100
12500 6062 3500 2709 300 100
23000 6928 4000 2987 300 200

8054 4650 3347 300 200

4.4 INVERSION Y RESULTADOS

Utilizamos un esquema de inversion global: Simulated Annealing, basado en la implementacién de
Goffe et al. (1994) y modificado por A. Iglesias (Comunicacion Personal, 2000). La informacién a
priori que se dispone es suministrada al modelo, mediante los valores maximeo y minimo que puede
tomar cada parametro. También se determina un modelo inicial, que en nuestro caso es un modelo
homogéneo y un vector VM. Este contiene para cada uno de los pardmetros un paso maximo de
busqueda en torno al modelo inicial. El vector VM se ira autoajustando durante el proceso de
inversion. La funcidn de costo a minimizar es la diferencia entre la amplitud de los observados y de
los sintéticos, para todas las frecuencias discretas calculadas entre 0.02 y 0.06 Hz, para las 3
componentes de las 5 estaciones. El proceso perturba los parametros uno a uno, es decir, el primer
pardmetro es perturbado sumandole la multiplicacion de un numero aleatorio entre —1 y 1 por el
valor de ¥M. Se calcula el problema directo para el nuevo conjunto de parametros y se estima la
funcion de costo mediante una norma L;. Si esta funcidn de costo mejora, el modelo es aceptado
inmediatamente. Sino, el modelo es aceptado (o rechazado) con una probabilidad que depende de la

temperatura del proceso {criterio de Metrdpolis). A medida que ¢l proceso avance, y la temperatura
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disminuya, esta probabilidad de aceptacion de un modelo que empeora la funcién de costo, también

disminuye.

Si el modelo perturbado es aceptado, entonces ¢l modelo inicial es substituido por éste. Si no el
modelo inicial continda igual. Este procedimiento {perturbacion; calculo de la funcién de costo;
determinacidn del criterio de Metropolis (si es necesario); sustitucién del modelo, en caso que esto
sea procedente) se continia para cada parimetro y se repite un nimero de veces previamente
determinado, en nuestro caso 2x10°. Periddicamente la funcién ¥M es modificada, tratando de
aceptar el maximo posible de modelos. La temperatura del modelo también es reducida lentamente,

a fin de incluir menos modelos que no minimicen la funcién de costo.

Varias inversiones fueron realizadas con diferentes parémetros iniciales, para probar la unicidad de
la solucidn y discutir 1a confiabilidad de los parametros de la ruptura. Es importante sefialar que las
restricciones impuestas a los parametros de tiempo de subida, son significativas en cuanto a la
solucién final que se pueda obtener. Una mayor libertad de variacion para este parametro permite

identificar movimientos maés lentos pero de magritud considerabie.

En la Figura 15, se muestran los resultados de una inversién. El modelo inicial de ésta, tienc
deslizamientos homogéneos (1 m en todas las subfallas), y tiempo de subida homogéneo e igual a
1s con posibilidad de variacion en cada iteracidn, hasta un 80%. Se contrasta estos resultados con
los que se muestran en la Figura 16. Aqui se utilizd un modelo inicial con los mismos
deslizamientos homogeéneos (1 m en todas las subfallas), pero tiempo de subida inicial homogéneo

e igual a 4s con posibilidad de variacion en cada iteracion hasta un 200%.

En los resultados de la segunda inversion (Figura 16) se ve que una importante porcién de la
dislocacién en la falla se produce lentamente. Se tienen tiempos de subida finales del orden de 20 s
, lo que trae consigo un aumento significativo en la magnitud de los deslizamientos. El momento
sismico para el primer modelo (Figura 15), es de 2.56x10%" dinas-em (Mw 7.6) y 4.94x10% dinas-

cm (Mw 7.76) para el segundo (Figura 16). El ajuste obtenido entre los sismogramas sintéticos y los
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Figura 15. Modelo obtenido para una velocidad de ruptura de 2.8 km/s, deslizamiento
inicial homogeneo igual a | m y tiempo de subida inicial homogéneo igual a Is con

posibilidad de variacion de 80% en cada iteracion.
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Sismo de Colima - Jalisco, Tiempo de subida, s
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Sismo de Colima-Jalisco, ajuste entre los datos y los sintéticos

¥ T I T |

-]

|
0
S —
)
T

\
_\J !i\ \. L e e s ame]

i f
".- ] _ - B E{Jll _

| [
i . -
‘i ;“:{j"g,.\_..--.nqn..,,r...-.ﬁ...ﬁ_‘__._- b5 f é;
t
i

Forel

]
f]
|
2
)
[l
— :‘-.';.
-

i
| il ‘ L} ' | | | | | | | | l | | } ! {
| I i li i 1 T 1 | I 1 1 I i | I i i l [ I 1 I ¥

¢
O = ho—
T T I

\lllll[T
.
<z

||f||i|

[ [
— R D e R

9y
1]1IT[|

¥

3

5

|
Lade |

Desplazamientos (cm)

OO OoO
m o o o M — O

\ll’ill
i
AR

Figura 17. Ajustes entre los sismogramas observados y los sintéticos obtenidos usando una
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Figura 18. Comparacion de deformaciones superficiales observadas y calculadas. Las
flechas rojas indican los vectores de deformacion horizontal medidos por los GPS. Las
flechas azules muestran los vectores de deformacion horizontal calculados para el modelo
de la figura 16. Las flechas verdes indican los vectores de deformacion horizontal
calculados para el modelo de Mendoza y Hartzell (1999). Nétese que en general la
direccion de los vectores es coincidente en todas las estaciones con excepcion de CRIP. En
esta estacion los dos modelos cosismicos, muestran una desviacion hacia el NW. La
magnitud de los vectores calculados es proporcional al momento sismico del modelo
utilizado



observados es mejor para el segundo modelo: 60% frente a 43% para el primero. En la Figura 17 se

muestran los ajustes obtenidos para los sismogramas en el caso del segundo modelo (Figural6).

Para la geometria de falla descrita anteriormente, se calcularon las deformaciones superficiales
esperadas correspondientes al modelo de la Figura 16. Comparamos los vectores de deformacion
superficial medidos por GPS, con los vectores predichos por los modelos cosismicos de Mendoza y

Hartzell (1999}, y nuestro ultimo modelo en la Figura 18.
4.5 DISCUSION

En la Figura 16, los deslizamientos mas importantes se producen en una larga franja cerca de la
trinchera. Estos muestran un maximo casi frente a Barra de Navidad, que es la estacion con mayor
subsidencia que se registra. La distribucidn de los maximos deslizamientos coincide con los
maximos de energia liberada, hallados por Courboulex et al. (1997). Sin embargo el momento
sismico de! modelo obtenido en nuestra inversién (4.94x1027 dinas-cm), es solo 42% del momento
estimado para este sismo (1.15x10?® dinas-cm). Esto obedece al hecho de que consideramos una
banda de frecuencias muy limitada para la inversion [0.02, 0.06] Hz, en donde ademas, el sismo de
Colima-Jalisco 1995, es deficiente energéticamente. Por esta razon, la inversion muestra una

imagen parcial de la ruptura.

A pesar de estas limitaciones, es interesante mostrar que esta nueva inversion (Figura 16) coincide
con el otro modelo cosismico (Figura 9b) propuesto por Mendoza y Hartzell (/999). En ambos
casos los maximos de desplazamiento cosismico, estin proximos a la trinchera y tienen una
distribucion similér. Pero el momento sismico del modelo de Mendoza'} Hart_éell (1999) es mayor
que el calculado para nuestro modelo (8x10%¥ dinas-cm vs. 4.9x10% dinas-cm). Co.mo puede
observarse en la Figura 18, la direccion de los vectores calculados con los dos modelos cosismicos
coincide en todas las estaciones con la direccion de los vectores medidos por GPS, con excepcion
de CRIP. En esta estacién los dos modelos muestran una desviacion hacia el NW. La magnitud de
los vectores de nuestro ultimo modelo es en promedio un 47% de la magnitud de los vectores

medidos por GPS. Este ultimo resultado se puede atribuir al hecho de que las mediciones de GPS
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pueden incluir también deslizamiento postsismico, pero ademas, como nuestra inversion se realiza
para una banda de frecuencias muy restringida (entre 0.02 y 0.06 Hz), el modelo de deslizamientos
obtenidos sélo muestra una parte del deslizamiento total ocurrido en la falla. Esto explicaria
también el hecho de que nuestro modelo cosismico (Figura 16) no logre explicar adecuadamente los

datos de subsidencia cosismica reportados por Ortiz et al. (2000).

ESTA TESKS KD meme
SAIR BE LA GisLIOTECA
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. 5. CONCLUSIONES

En la primera parte de esta tesis tratamos de entender el origen de la diferencia entre las magnitudes
Mw y Ms reportadas para ciertos sismos de subduccion, con este fin estudiamos el contenido

espectral de 4 sismos de este tipo ocurridos en México.

El primer caso estudiado compara los dos sismos mas grandes que han tenide lugar el segmento
mexicano de la trinchera mesoamericana durante la segunda mitad de este siglo: el sismo de
Colima-Jalisco del 9 de octubre de 1995 y el sismo de Michoacan del 19 de septiembre de 1985.
Ambos sismos tienen magnitud Mw 8. Pero la magnitud Ms del primero es 7.3, la cual es
significativamente mas pequeifia que la magnitud Ms del sismo de Michoacéan que es 8.1. Dada esta
gran diferencia entre Mw y Ms, el sismo de Colima Jalisco puede ser clasificado como ‘tsunami
earthquake’ (Kanamori, 1972); de hecho este sismo provocd un tsunami relativamente grande en

las costas de Jalisco (Ortiz, 1996).

Nuestros resultados muestran que el cociente espectral 951009/850919, es aproximadamente 0.5 en
0.05 Hz, en concordancia con el hecho de que Ms < Mw (la magnitud Ms se mide para 20 s de
periodo). El minimo de este cociente espectral se halla entre 20 s y 50 s de periodo. Para
frecuencias mas bajas, se ve que el cociente aumenta probablemente hasta uno en los periodos mas
largos. Esto indica que el sismo de 1995 tuvo un proceso de ruptura mas lento. La ruptura pudo

haber llegado hasta un medio de baja rigidez como puede ser el prisma de acrecidn.

Adicionalmente, cerca de los 8s de periodo, el cociente espectral es mayor que 1. Esto podria
deberse a ondas atrapadas en el prisma de acresion, o en la columna de agua, pues son este tipo de
ondas las que logran excitar estos periodos (Thmié y Madariaga, 1996, Shapiro et al., 1998). Esta

observacion también muestra que la ruptura se extendid probablemente hasta la superficie.
En conclusién, las dos observaciones anteriores (minimo y maximo del cociente espectral),

muestran que el sismo de 1995 fue un sismo cuya ruptura fue mas superficial que la de 1985. Lo

cual puede explicar el caracter tsunamigénico del sismo de 1995.
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El segundo caso fue el analisis de los sismos del 19 de julio de 1997 (Mw 6.7, Ms 6.3), y del 24 de
octubre de 1993 (Mw 6.6, Ms 6.6). El cociente espectral sigue un patrdn similar al anterior, con un
minimo cntre 20 s y 50 s y el maximo alrededor de 0.1 Hz. Este minimo nos indica el caricter
lento de la ruptura del sismo de 1997. El maximo se explica por la resonancia de las ondas

atrapadas. Ambas observaciones muestran que el sismo de 1997 ocurrié mas cerca de la trinchera.

Finalmente, el analisis del contenido espectral del sismo de 1995 sugiere que la diferencia entre las
magnitudes Mw y Ms se debe a que éste fue un sismo lento, un “"tsunami earthquake”, cuya ruptura,

muy probablemente, se extendio hasta la superficie cerca de la trinchera.

La distribucion de deslizamientos en la falla estimada por Mendoza y Hartzell (/999), mediante
inversion de datos telesismicos, muestra que la ruptura se extendié hasta la trinchera. Este modelo
difiere del obtenido, mediante inversion de datos de GPS, por Melbourne et al. (/997). Este tltimo
muestra que los maximos deslizamientos se produjeron cerca de la costa. Existen dos posibles
explicaciones para esta diferencia: 1) En ambos casos los modelos de distribucién de los
deslizamientos tienen problemas de resolucidn y ajuste. 2) El modelo de Mendoza y Hartzell (1999)
utiliza datos cosismicos, mientras que el modelo de Melboume et al. (/997) utiliza datos que
pueden incluir deslizamiento presismico, cosismico y postsismico (hasta 6 dias después del evento

principal).

Verificamos, con los dos modelos de distribucion de deslizamientos, el ajuste entre los vectores de
deformacidn superficial predichos y los medidos por los GPS. Tal como lo esperdbamos el modelo
de Melbourne et al. (/997) ajusta mejor los datos de GPS. Sin embargo ninguno de los dos modelos
logra explicar los datos de subsidencia cosismica, reportados por Filonov (1994)Ortiz et al. (2000).
Esto muestra la deficiencia del modelo cosismico de Mendoza y Hartzell (7999). La incapacidad
del modelo de Melboumne et al. (71997) para explicar los datos subsidencia se puede atribuir a: 1) El
ajuste y resolucion del modelo es insuficiente, y/o 2) La naturaleza cosismica estos datos.
Asumiendo que los datos de GPS son también cosismicos, y adicionando los dos datos de

subsidencia cosismica, realizamos una nueva inversion de los deslizamientos. El modelo obtenido
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(figura 12), es sustancialmente diferente de los modelos de Mendoza y Hartzell (/999) y de
Melbourne et al. (/997) (figuras 9b y 9c, respectivamente). Nuestro modelo muestra deslizamientos
hacia la trinchera pero €stos no son maximos, como en ¢l caso de Mendoza y Hartzell (7999). En la
figura 12 se¢ pueden apreciar dos regiones de maximo desplazamiento: una frente a las costas de
Barra de Navidad, alrededor de 9 m, y otra frente a CHAM, alrededor de 5 m. Esta tltima
constatacion esta de acuerdo con lo encontrado por Melbourne et al. (7997), sin embargo el maximo
de desplazamiento que en nuestra inversion se produce hacia los 120 km, no aparece en la inversion
de Melbourne et al. (/997). Nuestro modelo muestra que la inversién de Melbourne et al. (/997)
no es estable, la inclusion de dos nuevos datos cambia sustancialmente la configuraciéon de los

deslizamientos en la falla.

Se invirtieron 5 sismogramas filtrados de la red regional de banda ancha, para obtener Ia
distribucién de los deslizamientos en la faila. Los resultados (figura 16) son en aigo similares al
modelo de Mendoza y Hartzell (7999) pero con un momento sismico mas pequerio (4.9x1027 dinas-
cm vs. 8x10”7 dinas-cm). En la figura 16, se¢ pueden observar dos regiones de maximo
deslizamiento préximas a la trinchera. Este modelo explicaria la diferencia observada entre las

magnitudes Ms y Mw para este sismo.

Sin embargo, los modelos cosismicos de deslizamiento, obtenidos por inversion de: 1) Registros
telesismicos de ondas P (Mendoza y Hartzell, 1999), y 2) Registros de la red regional de banda
ancha; no pueden explicar los datos de subsidencia cosismica en Barra de Navidad y Manzanillo.
Podemos concluir que la distribucién de deslizamientos obtenida mediante la inversion de estos
“diferentes conjuntos de datos, por separado, no estd bien restringida. Probablemente una nueva
inversion que incluya todo ¢l conjunto de datos disponibles mejoraria los resultados obtenidos, pero

esto sale del alcance de esta tesis.

La comparacién de: 1) La gran area de ruptura de los eventos de 1932 (~280 km) con el area de
ruptura del sismo de 1995 (~150 km), y 2) Las magnitudes de los eventos de 1932: Ms 8.1 (3 de
junio) y Ms 7.8 (18 de junio) con la magnitud del sismo de 1995, Ms 7.3; claramente sugiere que ¢l

evento de 1995 no fue una repeticién de los eventos de 1932. Para el evento del 3 de junio de 1932,
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Ms fue aproximadamente igual a Mw. Si esto es cierto, entonces, no fue un sismo lento, un
“tsunami earthquake”, lo cual indicaria que la ruptura en 1932 no alcanzé hasta la trinchera. Sin
embargo, Mw de 1932 no es confiable, puesto que fue estimada con ondas de 40-50 s de periodo.
Entonces es posible que también para el evento del 3 de junio de 1932, Ms < Mw. Datos de la
estacion de Hilo en Hawail muestran que el evento de 1932 provocd un tsunami dos veces mas
grande que el registrado durante el sismo de 1995. La magnitud de tsunami, Mz = 8.2 (4be, 1981)
del sismo de 1932 fue 0.3 mas grande que Mt = 7.9 del sismo de 1995. Como Mt es comparable
con Mw, podemos concluir que para el evento de 1932 la diferencia entre Ms y Mw no es
significativa. Este resultado sugiere que efectivamente, el sismo de 1932 no es un sismo lento, y
que su ruptura no alcanzé hasta la trinchera. Desafortunadamente, una descripcion mas detallada de

la relacion entre los eventos de 1932 y el sismo de 1995 queda todavia sin resolver.
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