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RESUMEN

La Tomografia Sismica de Forma de Onda Completa recientemente se ha convertido en un
meétodo usual para conocer la estructura de la Tierra, desde escalas locales hasta la escala
global, gracias a un incremento sustancial de las capacidades de computo y las mejoras en
los métodos numeéricos. En esta investigacion se aplico con éxito la formulacion del Campo
Adjunto para mejorar un modelo 3D de velocidades sismicas del centro-sur de Mexico. El
modelo inicial se construyo mediante la recopilacion de estudios tomograficos anteriores,
junto con un estudio reciente de correlaciones cruzadas de ruido ambiental y la tomografia
de ondas superficiales. Las derivadas de Fréchet se calcularon utilizando soluciones
numeéricas de la Ecuacion de Onda Elastica utilizando el Método de Elemento Finito para
un medio tridimensional basado en mallas octree (Tu et al., 2006). La actualizacion del
modelo se resolvio utilizando el método del gradiente conjugado (Tromp et al., 2005). Se
hicieron mas de 2,000,000 de mediciones de los Funcionales Generalizados de Datos
Sismicos (Gee & Jordan, 1992) para las diferentes fases identificadas en los sismogramas de
77 sismos (4.5<Mw<5.5), registrados en 264 estaciones de tres componentes del centro-sur
de Meéxico, en el periodo de 2005-2015. Ademas, se incluyeron observaciones de 151
funciones de Green construidas a partir de las correlaciones cruzadas de registros de sismos
entre pares de estaciones. Las diferencias entre los sismogramas sintéticos calculados
utilizando el modelo actualizado y los observados muestran una reduccion en periodos
mayores a 5 segundos. El modelo actualizado muestra correlacion con algunas estructuras
geologicas, como la Faja Volecanica Transmexicana, y revela heterogeneidades en la corteza
a profundidades someras que no se hablan reconocido empleando otras técnicas de
tomografia sismica.



Abstract

Full Waveform Inversion has recently become a popular method for Earth structure imaging,
from local to global scales. In this research, we had successfully applied the Adjoint-
Wavefield formulation of Full Waveform Tomography to improve a 3D velocity model of
South-Central Mexico. We constructed our initial model by gathering previous tomographic
studies together with recent studies of ambient noise cross-correlations and surface wave
tomography. Fréchet kernels were computed using an octree-based finite element numerical
solutions of the 3D elastodynamic wave equation (Tu et al., 2006). Model updates are solved
using the Conjugate Gradient Method (Tromp et al., 2005). More than 2,000,000 misfit
observations were made using the Generalized Seismological Data Functional (Gee &
Jordan, 1992) for different phases on records of 77 (4.5<My<5.5) earthquakes, recorded from
2005 to 2015 in Southern Mexico at 264 three-component stations in South-Central Mexico.
Additionally, we included observations from more than 250 Green’s Functions constructed
from earthquake-record cross-correlations between pairs of stations. Synthetic seismograms
computed using our updated model showed better fits over observed seismograms on periods
larger than 5 seconds. Furthermore, our latest model showed correlation with geological
structures, such as the Mexican Volcanic Belt and also reveals other heterogeneities in the

shallow crustal depths not previously recognized by other techniques of seismic tomography.
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1 INTRODUCCION

El conocimiento de la estructura de la Tierra permite modelar y comprender las propiedades
v los procesos fisicos de interes, tanto practico como cientifico, para la sismologla, asl como
realizar inferencias sobre la evolucién geologica y tectonica de una region. Los modelos de
velocidades sismicas son fundamentales para la localizacion y obtencion de los parametros
de la fuente (Chen et al, 2006; Tape et al, 2009), también son ttiles para determinar la
amplificacion del movimiento y estudiar los mecanismos de interaccion de las ondas sismicas
con estructuras geologicas complejas (Field et al., 1997; Fleury & Vasconcelos, 2012), en
estimaciones robustas de parametros del movimiento del terreno (Hartzell et al., 2014;
Imperatori & Gallovi¢, 2016) v del peligro sismico (Graves et al, 2010), v el modelado
tectonico de la corteza (Sol et al., 2007; Yao et al., 2008), por mencionar algunos.

Diversos estudios en la zona de subduccion, la corteza y el manto en el centro y sur de México
han estimado la estructura de velocidades y la geometria de las placas. Las investigaciones
incluyen el analisis de la distribucion de la sismicidad y relocalizaciones precisas de sismos
(Pardo & Suarez, 1995), estudios de sismicidad y gravimetria (Kostoglodov et al., 1996;
Urrutia-Fucugauchi & Flores-Ruiz, 1996), tomografia sismica utilizando tiempos de viaje de
ondas de cuerpo (Husker & Davis, 2009; Chen & Clayton, 2012), funciones del receptor
(Pérez-Campos et al., 2008; Melgar & Pérez-Campos, 2011; Kim et al., 2010; Suhardja et al.,
2015) v tomografia de ondas superficiales (Iglesias et al., 2010; Gaite et al., 2012). Los
perfiles obtenidos en diversos estudios muestran que la estructura de velocidades y la
geometria de la subduccion varian a lo largo de la trinchera; sin embargo, los modelos
unidimensionales o bidimensionales propuestos son poco robustos, y en el caso de las
tomografias tridimensionales el nivel de resolucion es muy bajo. Lo anterior dificulta el
reconocimiento e interpretacion de heterogeneidades locales en la corteza y en el manto. Los
estudios con mayor resolucion (Spica et al., 2014) son a escala local. Las diferencias entre
los modelos complican su integracion en un modelo tridimensional con resolucion a escalas

locales.

Actualmente, el desarrollo acelerado de las tecnologias de supercomputo permite simular
con buena precision la propagacion de ondas, incluso en modelos globales, de manera eficaz
y eficiente. El calculo rapido de sismogramas ha permitido que la tomografia sismica de
forma de onda completa se convierta en un metodo factible para conocer la estructura de la
Tierra a detalle. con relativamente menos datos, i.e., temblores y estaciones, que otras
técnicas tomograficas.

El objetivo de esta tesis fue construir y mejorar un modelo tridimensional de velocidades
sismicas de la corteza en el Centro de Meéxico utilizando el método de inversion de forma de
onda completa con base en la formulacion del campo adjunto. Las mediciones del error en
esta investigacion fueron parametros dependientes de la frecuencia: el tiempo de retrasoy
reduccion de la amplitud de las correlaciones cruzadas de distintas fases sismicas, en los
sismogramas observados y los calculados, de distintos sismos registrados en estaciones
temporales vy permanentes en el centro y sur de México. Las mediciones se emplearon para



construir la funcion de la fuente del campo adjunto (Chen et al., 2010). Los kernels de
sensibilidad fueron calculados utilizando soluciones numeéricas de la ecuacion de onda que
aproximan la fisica involucrada en la generacion y propagacion del campo de ondas elasticas
en tres dimensiones y en una banda finita de frecuencias, y no con aproximaciones de
frecuencia infinita, por ejemplo en la teoria de rayos, utilizada en otras técnicas de
tomografia sismica.

La motivacion principal de este trabajo son las aplicaciones futuras a la obtencion de los
parametros de la fuente, asi como a la evaluacion del peligro sismico y del riesgo asociado,
empleando el modelo del centro-sur de Meéxico que se presenta, considerando que la
sismicidad asociada con la zona de subduccion en el sur del pais es la amenaza natural con
mayor potencial de afectacion a la poblacion en México (Ordaz-Schoerder & Zeballos-
Cabrera, 2007). La tomografia de forma de onda es una técnica que busca mejorar el modelo
de velocidades sismicas reduciendo los desajustes de amplitud y fase entre los sismogramas
observados durante un temblor y los sismogramas calculados con las simulaciones de la
propagacion de ondas. El modelo que se obtuvo permite calcular sismogramas sintéticos mas
similares a los observados, por lo que las estimaciones del movimiento del terreno mediante
las simulaciones con el modelo tridimensional seran robustas y permitiran calculos precisos
del peligro sismico y de los parametros de la fuente.

El primer capitulo de esta tesis deseribe los conceptos teoricos de la tomografia de forma de
onda, el desarrollo matematico de la formulacion del campo adjunto v la construccion del
kernel de sensibilidad para la inversion tomografica iterativa, ilustrados mediante ejemplos
acusticos en dos dimensiones. En el segundo capitulo, junto con una exposicion de los rasgos
geologicos y tectonicos de Meéxico, se describe el modelo inicial utilizado en este estudio y las
caracteristicas de las simulaciones de la propagacion de ondas. Posteriormente, los
resultados de una iteracion de la tomografia tridimensional del centro de Meéxico se
presentan incluyendo una discusion en términos de las perturbaciones al modelo inicial y su
correlacion con heterogeneidades de la corteza no identificadas en estudios de tomografia
sismica previos. Finalmente, la ultima seccion contiene las conclusiones y algunas
reflexiones finales sobre las observaciones y los alcances de esta investigacion.

(]



2 INVERSION DE LA FORMA DE ONDA

Una de las principales tareas de la sismologia es entender el comportamiento del interior
del planeta y determinar sus caracteristicas a partir de observaciones, directas o indirectas.
Las ondas sismicas contienen informacion sobre las propiedades fisicas y la estructura de la
Tierra, por ello las mediciones de los tiempos de viaje y las amplitudes de las diferentes fases
sismicas en los sismogramas se utilizan para construir modelos de la Tierra mediante
diferentes técnicas tomograficas basadas en relaciones fisicas y empiricas entre los
parametros, como la velocidad de propagacion de las ondas con los tiempos de viaje o las
amplitudes con la atenuacion.

La inversion de forma de onda completa es una técnica de optimizacion no lineal que busca
minimizar el desajuste entre sismogramas observados y el campo de ondas modelado
utilizando la informacion contenida en los sismogramas. Este meétodo puede utilizar
cualquier funcional que mida las diferencias entre las formas de onda observadas y las
sintéticas (Lee et al., 2014) y no solamente observaciones sobre una fase. Mediciones
dependientes de la frecuencia como los tiempos de retraso, las diferencias en amplitudes, o
los residuos de los sismogramas o correlogramas que aproximen la funcion de Green entre
estaciones son ejemplos de funcionales que se pueden emplear en la tomografia de forma de
onda.

Toda la informacion contenida en los sismogramas puede considerarse para resolver el
problema de optimizacion. El método de inversion de onda completa tiene en cuenta la fisica
involucrada en la generacion y propagacion de ondas sismicas. Resolver la ecuacion de onda
completamente y obtener informacion de todas las fases sismicas (ondas P y S directas,
reflexiones multiples internas y de superficie libre, ondas convertidas y refractadas) permite
mejorar la iluminacion del subsuelo y obtener informacion de zonas mal resueltas utilizando

solo un tipo de fase.

Una ventaja del método de inversion de onda completa es mejorar la resolucion de la
tomografia utilizando cantidades menores de temblores y estaciones que en otras técnicas,
como la tomografla de tiempos de viaje. Sin embargo, la necesidad de modelar
completamente la propagacion de ondas sismicas hace este método menos eficiente, por
ejemplo, que las aproximaciones con teoria de rayos (Romaniwicz, 2003) para obtener
modelos de velocidad del subsuelo.

Las propiedades fisicas que comUnmente se resuelven en medios viscoelasticos son las
velocidades de las ondas P y S, la densidad, la atenuacion y los parametros de anisotropia.
Resolver y obtener todos los parametros puede ser complicado debido a que diferentes
combinaciones de propiedades fisicas tienen efectos similares en la respuesta sismica del
medio. Ademas, los parametros tienen magnitudes que varian en diferentes o6rdenes, por lo
que tienen efectos con diferentes escalas en el campo de ondas, resultando en problemas de
inversion mal condicionados (Operto et al., 2013). Una forma de reducir el ntumero de
parametros v formular un problema mejor condicionado es resolver alguna propiedad fisica



de mayor interés, por ejemplo las velocidades sismicas o la anisotropla, y utilizar leyes

empiricas para restringir otras propiedades como la densidad y atenuacion.

En cualquier formulacion de inversion de la forma de onda las derivadas de Fréchet o kernel

de sensibilidad, se pueden construir utilizando cualquier funcional de los sismogramas

observados con respecto a las formas de onda sintéticas, incluyendo la diferencia entre las
formas de onda (Tarantola, 1984; Tromp et al., 2005; Chen et al., 2007), o funcionales

dependientes de la frecuencia, como el tiempo de retraso y la reduccion de la amplitud de la

correlacion cruzada de diferentes fases sismicas (Gee & Jordan, 1992; Chen et al., 2010)

La aplicacion de la inversion de la forma de onda completa tiene dificultades que se pueden
separar en tres ambitos (Virieux & Operto, 2009; Operto et al., 2013):

1.

1o

Construir modelos iniciales precisos. Los métodos de optimizacion pueden converger en
un minimo local en lugar de a un minimo global si el modelo inicial no es el adecuado.
Adicionalmente, la convergencia se puede ver afectada por la resolucion limitada a
diferentes frecuencias, por la presencia de ruido en los sismogramas observados o por
las limitaciones para modelar completamente la fisica compleja involucrada en la
generacion y propagacion de ondas (Virieux & Operto, 2009). Por otro lado, un modelo
inicial proporciona informacion de regiones en el espacio que no son bien resueltas por
los datos.

Definir criterios de optimizacion de la funcion de desajuste que sean robustos y poco
sensibles a errores. Los métodos de optimizacién son capaces de lidiar con errores en los
datos y de proporcionar soluciones completamente independientes de los modelos
iniciales. Sin embargo, si el niimero de datos no es suficiente, la solucion del problema
de minimizacion tendera al modelo inicial.

Eficiencia computacional para el calculo de soluciones directas y manejo de bases de
datos. El ajuste de formas de onda en un problema de inversion requiere del calculo
intenso de sismogramas sintéticos. Los métodos de optimizacion en los problemas de
inversion de forma de onda completa requieren comtnmente del calculo del gradiente y
del Hessiano de la funcion de desajuste, lo cual requiere de una cantidad muy grande de
simulaciones, que es proporcional al niimero de fuentes que se consideren. Por tanto, el
tiempo que requiere la inversion también depende de la eficiencia del método para
resolver el problema directo. Ademas, la cantidad de datos que se almacenan depende
de la cantidad de sismogramas observados y calculados, para cada fuente, receptor v
muestra en tiempo, incluyendo que se debe guardar el campo de ondas en todo o parte
del dominio dependiendo de la formulacion del método de inversion que se utilice, por
ejemplo, la formulacion del campo adjunto o de la integral de dispersion (Chen et al.,
2007).



2.1 Método del Campo Adjunto

El estudio de la propagacion de ondas elasticas se basa en la teoria de mecanica de medios
continuos y en los principios basicos de dispersion (Pike & Sabatier, 2002). Con esta teoria
es posible deducir formulaciones teodricas del analisis de perturbaciones para establecer
relaciones matematicas entre las diferencias de los sismogramas y las propiedades y
fenomenos de la Tierra.

El meétodo tomografico de forma de onda esta formulado como un problema de optimizacion
de la funcion cuadratica de desajuste (Woodhouse & Dziewonski, 1984; Tarantola, 1984;
Tromp et al., 2005; Chen et al., 2007)
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donde di.n son un conjunto de funcionales que miden las diferencias entre los sismogramas

observados H:(X,,T], para un modelo de la Tierra m , y los sismogramas sintéticos
s (qua“) calculados con un modelo aproximado m . En la funcion de desajuste (ecuacion 1)
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En el calculo de variaciones, un funcional es una funcién que toma como argumento
funciones desconocidas y que cumplen las condiciones de derivabilidad. Las derivadas de
Fréchet son las derivadas direccionales del funcional. Para una funcion con un numero finito
de variables independientes las derivadas de Fréchet equivalen a las derivadas
parameétricas ordinarias. En este estudio las mediciones de la diferencia entre los
sismogramas sintéticos y los observados son los Funcionales Generalizados de Datos
Sismicos (FGDS) (Gee & Jordan, 1992). Sin embargo, los funcionales pueden ser cualquier
operacion que permita medir la diferencia entre los sismogramas, por ejemplo, los residuos
v las diferencias entre los tiempos de arribo de las fases sismicas. Las derivadas de Fréchet
de los funcionales o datos observados son especificas para cada par de sismogramas
calculado y observado. Por lo tanto, las derivadas de Fréchet que relacionan las variaciones



de los funcionales de los datos con las variaciones de los sismogramas se pueden escribir en
téerminos de un kernel independiente del espacio (Tromp et al., 2005):

T
od;, = [ J5 5} (x,.1) k. (3)
0
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Las derivadas de Fréchet J. de los datos en términos de los sismogramas se pueden

construir con base en la aproximacion de Born (Aki & Richards, 2002; Pike & Sabatier, 2002).

La aproximacion de Born permite estimar las perturbaciones del campo de ondas debidas a
un punto difractor que actiia como fuente secundaria cuando el campo de ondas de
referencia se transmite a través de el. El caso general de la tomografia sismica se supone un

modelo anisotropo descrito por los parametros { p.cC. } ,donde P esladensidady €y, son

Jjkim
los elementos del tensor de cuarto orden de constantes elasticas. Los términos {O}), oc I_.m}

son las perturbaciones de los parametros en algtin punto del volumen, i.e. son las variaciones
del modelo asociadas a un punto difractor. Con estas definiciones se puede construir el
teorema de representacion para el campo total, que se puede descomponer en las
contribuciones del campo de referencia no perturbado mas el campo generado por el punto
difractor (Pike & Sabatier, 2002). Ambos campos cumplen con las condiciones de frontera de
tracciones nulas en la superficie libre.

Partiendo de la aproximacion de Born, las perturbaciones en el campo de desplazamiento
Js, en términos de las perturbaciones en los parametros se pueden expresar como:

. oG, (x,,E.t—7) @ :
— g 4 3 +oc Jkim (&.) z u ( : -,g ) OS?.':( g 2
ot o, o<,

85,(x..1) =, [, 90 (8)G, (x,.&:1 )

donde GU. es la funcion de Green observada en la componente ¢ de la posicién X, debida a

una fuerza impulsiva unitaria en la direccién j en la posicion & . La ecuacion anterior

permite calcular las variaciones en los sismogramas debidas a la presencia de un punto
difractor, o perturbacion en el medio.

Utilizando la relacion de reciprocidad espacial del tensor de Green (Aki & Richards, 2002)
G, (x,.8:1-7)=G, (§.x,:1-7), (5)
sustituyendo las ecuaciones (4) y (5) en la ecuacion (3):

T 4 0% (E2) O
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Sustituyendo la ecuacion (6) en (2), se obtiene:
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En la ecuacion (7) el gradiente de la funcion de desajuste se expresa en términos del teorema
de representacion para un campo adjunto dado por

s} (&.x,,7, 0)”):Iorszf(E"x’; T\, (~t)d,dt. (8)

Teniendo en cuenta la definicion de la funcion de Green y la representacion integral
expresada en la ecuacion (8), es claro que el campo es generado por las fuentes adjuntas

ZJS?‘ - :_:O( Xr)" (9)

asociadas al funcional (Tromp et al., 2005) v que actian de forma simultanea en las
posiciones de los receptores. Las fuentes adjuntas relacionan los datos observados con las
perturbaciones en el modelo a través de la funcion de Green.

Partiendo de la definicion del campo adjunto podemos escribir la funcion de desajuste en la
ecuacion (2) como

Sy’ jK*’ (x)dp(x dx+ZjK’”’" ) 8¢ 1 (X)X . (10)
Jam
donde
K”(x Id;’"‘f;" (r)drjz G, (X.X,.t-7)0s} (x.7)dT. ¥ (11)
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K” y K indican la direccién de descenso que minimiza la funcién de desajuste. Las

derivadas de Fréchet tridimensionales o kernels de sensibilidad en las ecuaciones (9) y (10)
relacionan las variaciones de los desajustes de las formas de onda con la densidad y con las
constantes elasticas del medio.

La formulacion del campo adjunto permite usar algoritmos basados en la optimizacion por
medio del gradiente, por ejemplo el método de gradiente conjugado estandar (Fletcher &
Reeves, 1964).

-



Una forma practica de construir el campo adjunto es resolver la ecuacion de onda con la
fuente adjunta actuando en las posiciones de los receptores de forma simultanea y después
invertir el eje de tiempo para calcular su interaccion con el campo adjunto. Con la sustitucion
de t — —1, podemos expresar las ecuaciones (9) y (10) en términos de la interaccion del

campo directo con el campo adjunto (Tromp et al., 2005; Chen et al., 2007):

K?(x)=-), EZ;;(X,—Z' s (x, 7T, (13)

+S
K (x) =3 [[ 8, 5 (x.-) 2,53 (x. ). (14)

En el caso de un medio isotropo las constantes elasticas se reducen a la constante

volumétrica £k y al médulo de cizalla 4, tal que

2 . . .
cjlf':fm = [k_‘:—;ﬂ)ajk&rm + fu(bﬁa—’\m + é‘jmakf ] (15)

Las derivadas de Fréchet de los datos con respecto a estos parametros estan dadas por

K-“(x):—Lr2,u(x]D(x.—r):D(_x.r)a’r.y (16)
Kk(x):—J‘;k(x)[v-;(x_._—r)][V-s(x,z‘)]dr, (17)

-
donde D y D son los tensores de deformaciones desviadoras del campo adjunto y del campo
directo respectivamente. Finalmente, con estas definiciones podemos expresar las derivadas
de Fréchet o el kernel de sensibilidad en términos de las velocidades de onda S y P:

du., k+d5u)
Kﬁ:Z(K-“—;%Kk].y K% =2 ]—K B s (18)
C T

Analizando las ecuaciones (11) ¥ (12) podemos observar que las derivadas de Fréchet se
pueden construir con base en dos simulaciones de propagacion de ondas, una para el campo
directo y otra del campo adjunto para cada fuente. Las fuentes del campo adjunto actian en
todas las posiciones de los receptores de forma simultanea. La construccion de las derivadas
parameétricas requiere calcular la interaccion del campo directo §, con el campo adjunto s,
con tiempo en reversa. Posteriormente, la interaccion o producto de los campos directo y
adjunto se integra con respecto al tiempo para obtener la direccion del gradiente. La
construccion del gradiente no requiere integrales de volumen (Tromp et al., 2005).



2.1.1 FUNCIONALES GENERALIZADOS DE DATOS SISMICOS

La tomografia sismica de forma de forma de onda requiere de mediciones de la diferencia
entre sismogramas observados v sismogramas sintéticos calculados con un modelo de la
Tierra. Para cada sismograma, podemos calcular un conjunto finito de » funcionales de los

datos observados debidos a s fuentes, r receptores, e 7 componentes (Chen et al., 2007)

in

dy =D, | u (x,.1).5](x,.1) | (19)

Las mediciones de la diferencia entre los sismogramas observados u;, y los sismogramas

sintéticos 5, puede ser cualquier operacion formulada de tal forma que con la inversién
tomografica se obtenga D, [Hf (x,.7).s; (xr,r)] — 0. Las operaciones D, de la diferencia

entre sismogramas comunmente involucran la diferencia lineal o los residuos entre los
sismogramas observados y los sintéticos (Tarantola, 1984; Gauthier et al., 1986), aunque
también hay diversas propuestas para realizar tomografia utilizando como datos lo tiempos
de viaje, desfases en tiempo o las diferencias de amplitudes (Tromp et al., 2005; Chen et al.,
2007) de distintas fases sismicas en los sismogramas.

. . B - sr .
La eficiencia de cada tipo de funcional d, depende de la calidad con la que los datos se
pueden aproximar con perturbaciones lineales dd, , por ejemplo, si se miden los residuos

entre sismogramas, d. =u; (Xr..f) = (Xr,f] , entonces J. es la delta de Dirac, 5(f—l‘n J;

m

v los kernels de sensibilidad de la inversion son directamente la aproximacion de Born
(Tromp et al., 2005), valida para desfases en tiempo muy pequeinios. Mientras que los
funcionales del tiempo de desfase y la reduccion de la amplitud dependientes de la

frecuencias son validos para tiempos de desfase largos (Chen et al., 2007).

En la siguiente seccion de este capitulo mostramos el desempeno de dos tipos de funcionales;
los residuos y los Funcionales Generalizados de Datos Sismicos (FGDS) en un modelo
sencillo. El gradiente v los kernels de sensibilidad calculados dependen del detalle del
modelo inicial. Los residuos son eficientes para detectar interfaces y corrigen el modelo
cuando el minimo de la funcion de desajuste esta muy cerca, mientras que la solucion
utilizando los FGDS es mas robusta y tiende al minimo global aunque el modelo inicial no
sea muy preciso, ya que la funcion de desajuste tiene menos minimos locales (T. Jordan,
Diciembre de 2015, comunicacion personal). Por esa razon se seleccionaron los FGDS de
distintas fases para el estudio tomografico de este proyecto en las primeras iteraciones y asi
corregir las zonas del modelo que tiene menor precision.

Los Funcionales Generalizados de Datos Sismicos miden la diferencia entre los sismogramas
sintéticos y los sismogramas observados utilizando dos cantidades dependientes de la
frecuencia y del tiempo que maximizan la correlacion cruzada entre fases sismicas

observadas en los sismogramas. Las mediciones son el tiempo de retraso de la fase (Sfp vla



reduccion de la amplitud qu . El procesamiento de los sismogramas para obtener las

mediciones consiste en identificar y aislar con una ventana la fase sismica de interés en el

sismograma observado, con lo que obtenemos la senal f(r) , ademas se debe construir el

filtro de aislamiento f (r] (Figura 1.b), que es el sismograma sintético de la fase sismica

que se analiza. El siguiente paso es realizar la autocorrelacion del filtro de aislamiento y la
correlacion cruzada entre el filtro de aislamiento y el sismograma observado de la fase
aislada

Cr(t)=F(N®F(D)y  Cplt)=F()®L(r). (20)

donde ® es el operador de la correlacion cruzada. Posteriormente se aplica la ventana

Gaussiana

[3¥]

%‘é(r—rc)2 (21)

W(r):expg -

a los dos correlogramas (ecuacion 20).

La ventana Gaussiana esta centrada en el tiempo 7, que es el tiempo en el que ocurre la
maxima amplitud de cada correlograma. Al ser la autocorrelacion del sismograma sintético
61}‘ es simétrica, y en este caso I = 0. En contraste, C_ﬁr (r) generalmente no es simétrica
v la ventana gaussiana se centra en el maximo de la correlacion para minimizar la distorsion

de la senal. 0, es la desviacion estandar de la ventana, normalmente o ~ 0-72X2%
w

(Gee & Jordan, 1992), donde I, es la duracion de la ventana. Denotamos las senales

moduladas por la ventana Gaussiana como WCys y WC, . La siguiente manipulacion

consiste en filtrar ambos correlogramas con un filtro de banda estrecha, F , alrededor de la
frecuencia de interés. La Figura 1.d muestra que una vez aplicado el procedimiento
mencionado, los correlogramas pueden aproximarse a una funcion coseno modulada por una
Gaussiana, es decir

FWE‘ﬁ::;iexp —i(rz_—rg)- cosf—rz)s(r—;p)] y (22)
o,(t-t,)
FWC ; ~ Aexp ——7—" cos[a)s(r—rp)] (23)
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Las mediciones del tiempo de retraso y la reduccion de la amplitud en la frecuencia asociada
al filtro F cuantifican las diferencias entre FWC 7y FWC . apartir de los parametros de
las funciones en las ecuaciones (22) y (23):

(24) 1, = £
! o,

La funcion de la fuente adjunta se obtiene aplicando la formulacion perturbacional de las
observaciones, en este caso, los funcionales generalizados de datos sismicos, en términos de
las perturbaciones en los sismogramas y, por lo tanto, con perturbaciones en los parametros
estructurales (Chen et al., 2010). En el dominio de la frecuencia podemos expresar la
autocorrelacion del filtro de aislamiento como

— ~— *

Cr(o)=f(o) f(o). (26)

Por otro lado, podemos formular el sismograma observado como una perturbacion del filtro
de aislamiento de la fase de interés:

flo)=f(o)+df (o) (27)

La correlacion cruzada entre el filtro de aislamiento y el sismograma observado se puede
expresar como

Cs (o) :;’x((r))f((o) =Cys (a)]+f (0)of (o). (28)

En el dominio de la frecuencia el sismograma observado se puede expresar en términos del

sismograma sintético usando las dos cantidades dependientes de la frecuencia 5Ip((9) v
c5'l‘p ((0] de la aproximacion de Rytov (Gee & Jordan, 1992):
u; (x,.0)=s; (x,.0)exp |:I'(:)(5Fp (@)+iot, ((J))] (29)

Las derivadas de Fréchet de los datos observados con respecto a los sismogramas se pueden
escribir en términos de los kernel independientes del espacio. De la ecuacion (3):

(STXZIJX(Sf(T)dI,XZP.q (30)

Combinando las ecuaciones (28), (29) v (30) es posible obtener:

S (@) 6f (@) (31), &7, =-LRe »f-—(ﬂ)“(gf(ﬂ’) (3
(0 oo (@) '
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Figura 1. Procesamiento de los sismogramas para obtener los FGDS. (a) El sismograma
observado y el sintético de la fase sismica de interes. (b) El filtro de aislamiento. (c)
Autocorrelacion (linea segmentada) del filtro de aislamiento y correlacion cruzada (linea
continua) entre el filtro de aislamiento y el sismograma observado. (d) Ejemplo de los
correlogramas posterior a la modulacion con la ventana Gaussiana y filtrados con un filtro de
banda estrecha en (0.2 Hz. (e) Derivada perturbacional de los datos respecto a los sismogramas.

A partir de las ecuaciones (31) y (32), y de la aproximacion analitica de la autocorrelacion
del filtro de aislamiento y de la correlacion cruzada entre el filtro de aislamiento con el
sismograma de la fase (ecuaciones 22 y 23), transformando al dominio temporal podemos
escribir

= _Ec exp(iot)1 H (o) O'O-j;l exp - (: ::;_ (9) do
W i %3
—(0-0,) (

do

"

+I exp(iar) H((o)o_ Zexp 2(0“+cr.‘) N

"

2 2 2 2

- B ) clo+olo, clo-clo

Donde H(a)) es lafuncionesealon, B'=——F—7t4y @' s————5=
O‘; +O‘i O‘; +O-I.

Finalmente, las derivadas perturbacionales son
J,(t)=Mm[1(z)], J,(1)=-Re[I(7)] (34)
La Figura 1 muestra un ejemplo de la construccion de las derivadas de los datos respecto a

los sismogramas como se describe en esta seccion considerando como mediciones el tiempo
de desfase y la reduccion de la amplitud asociados con el filtro estrecho a 0.2 Hz.

12



Los kernels temporales en la ecuacion (34) se calculan para cada fase sismica en los
sismogramas y en distintas bandas estrechas de frecuencia. La construccion de la funcion
de la fuente adjunta requiere de las derivadas de Fréchet temporales de los datos y la fuente
adjunta es la suma ponderada de las derivadas parameétricas en donde los coeficientes de
ponderacion son las mediciones de los FGDS. El tiempo de retraso y la reduccién de la
amplitud son dos parametros que cuantifican las diferencias entre los correlogramas.

13



2.1.2 KERNELS DE SENSIBILIDAD

Las derivadas de Fréchet, kernel o derivadas parameétricas, son las derivadas de los datos
medidos con respecto a cada uno de los parametros del problema de inversion. En este
estudio, las derivadas de Frechet son las derivadas de los FGDS con respecto a la velocidad
de ondas S del medio y se calcularon utilizando el campo producido por la fuente adjunta y
su interaccion con el campo directo en todo el dominio de simulacion. En este capitulo

mostramos el procedimiento de construccion de los kernel de sensitividad K?” usando la
formulacion del campo adjunto de la inversion de forma de onda completa en el caso
bidimensional de la propagacion de ondas (Gauthier et al., 1986).

Las simulaciones de propagacion de ondas en dos dimensiones se resolvieron con el método
de diferencias finitas. Las posiciones de la fuente y del receptor se muestran en la Figura
2.a. El modelo es una seccion de un espacio homogéneo y todas las fronteras del dominio son
absorbentes, por lo que en los sismogramas calculados solo se observa el arribo directo
(Figura 2.b). El sismograma sintético se calculo con una perturbacion de -0.1 km/s a la
velocidad del modelo original en todo el espacio. En este caso, utilizando los FGDS, el kernel
se calcula utilizando un sismograma sintético y uno observado mediante perturbaciones en
el modelo (Chen et al., 2010). A diferencia de utilizar los residuos como datos observados, en
donde es posible utilizar el sismograma observado con el tiempo invertidoe como fuente
adjunta sin necesidad de perturbar el modelo (Tromp et al., 2005).

Observado
¢ 04
O {ValEnig e — = - Sintetico
| 02
— 40 :
E .
= * W3S
= 0 : ]
3
80 i
25 03
1 J
%4 50 100 150 200 04
X [km) 0 20 40 60 80 100
Tiempo [s]
o Desfase cIT'j -
05 o Anplitud dT 015 Fuente Adjunta
c) q 01 d)
ot * @ 4 ' >~ > - g
0.05
2 g5t A
= 05 0
005
At
¢ o © o © o o o o -0
-1
%.1 D15 02 025 03 035 04 0 20 40 60 80 100
Frecuencia Hz Tiempo [s]

Figura 2. Construccion de las derivadas de Fréchet de los FGDS. (a) Configuracion de la fuente,
receptor y dimensiones del dominio, una seccion de un espacio homogeneo. Todas las fronteras
son absorbentes. (b) Sismograma observado (linea continua) y sismograma sintético (linea
segmentada), ealculados segun la configuracion mostrada en (a), utilizando velocidades de
propagacion de 3.5 y 3.4 km/s respectivamente. (¢) Datos observados del tiempo de retraso
(circulos verdes) y la reduccion de la amplitud (estrellas azules) utilizando los FGDS. (d)
Funcion de la fuente construida utilizando los FGDS.
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La Figura 2.c muestra las mediciones de los desfases en tiempo y la reduccion de la amplitud,
de la onda directa en diferentes frecuencias. Las mediciones de la reduccion de amplitud son
muy pequenas, va que los sismogramas tienen amplitudes muy cercanas a las correctas,
mientras que las mediciones del tiempo de retraso son mayores por la perturbacion a la
velocidad en modelo inicial. La Figura 2.d muestra la funcion de la fuente adjunta. El campo
adjunto se modela con el tiempo invertido y con la fuente adjunta actuando en la posicion
del receptor. La interaccion de los campos se calcula en cada instante de tiempo (Figura 3).
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Figura 3. Construccion de las derivadas de Fréchet en un modelo homogéneo. La estrella seniala
la posicion de la fuente, mientras que el receptor se indica con el triangulo azul. La primera
columna muestra la simulacion y propagacion del campo direecto. En la columna del centro se
observa la propagacion del campo adjunto. La funcion de la fuente adjunta se caleulo utilizando
los FGDS. La columna de la derecha muestra la interaceion del ecampo directo y del campo
adjunto en diferentes instantes de tiempo.
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Figura 4. La interaccion de los campos adjunto ¥ directo (columna de la derecha en la Figura 3)
en cada nodo del dominio se integra con respecto al tiempo para construir el kernel de
sensibilidad de la inversion.

La precision con la cual el kernel de sensibilidad aproxima las perturbaciones al modelo
para minimizar la funcion de desajuste depende del modelo inicial. Si el modelo inicial se
encuentra lejos del minimo global es posible que la inversion tienda a un minimo regional o
local 0 a un maximo.

La construccion del gradiente en la formulacion del campo adjunto de la tomografia sismica
de forma de onda completa requiere de dos simulaciones de la propagacion de ondas. La
Figura 3 muestra ambas simulaciones en diferentes instantes de tiempo. La primera
columna corresponde a la simulacion del campo directo, desde la fuente. La columna del
centro muestra la simulacion del campo adjunto, en la que el sensor acttia como fuente y la
propagacion de ondas es en tiempo reverso. La columna de la derecha muestra la interaccion
o producto entre el campo adjunto y el campo de velocidades del campo directo en diferentes
instantes de tiempo. La interaccion de los campos en todo el volumen se integra en el tiempo
para asi obtener el kernel de sensibilidad de la inversion (Figura 4), el cual tiene la direccion
del gradiente.

La direccion de maximo descenso en la funcion de optimizacion es la direccion opuesta a la
del gradiente. Las derivadas de Fréchet de los datos respecto a perturbaciones del modelo
indican direccion de maximo descenso en la funcion de desajuste, por lo que permiten
implementar facilmente un método de minimizacion a partir del gradiente (Fletcher &
Reeves, 1964; Apolinario et al., 2000; Zhang & Wang, 2010).

La formulacién del campo adjunto combinado con el gradiente conjugado requiere de cuatro
simulaciones de la propagacion de ondas para cada sismo por iteracion (Tromp et al., 2005),
lo cual requiere del calculo intenso de sismogramas. Otras implementaciones de la
tomografia de forma de onda requieren de menos simulaciones para actualizar el modelo,
pero en su lugar se hacen simulaciones adicionales para calcular el Hessiano o una
aproximacion del Hessiano de la matriz de sensibilidad en todas las celdas del dominio y
almacenarlo, lo cual no es eficiente en términos de memoria (Chen et al., 2007).
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La formulacion de la integral de dispersion es equivalente a la del campo adjunto en la
expresion de los kernels de las ecuaciones 11 y 12, el tensor de Green transpuesto del
receptor contiene los campos de onda generados por tres fuerzas unitarias impulsivas
ortogonales actuando en las posiciones de los receptores v las derivadas de Fréchet de los

datos se construyen a partir de la convolucién del campo directo con el tensor de Green del
receptor e integrando con respecto a los kernels de los datos J;: (Chen et al., 2007; Lee et

al., 2014).

Las formulaciones de campo adjunto con iteraciones de Newton se pueden implementar en
un codigo de optimizacion que resuelve el problema inverso y minimiza la funcion de
desajuste (Askan et al., 2007; Epanomeritakis et al., 2008). Las formulaciones con el método
de Newton y gradiente conjugado también utilizan el operador adjunto o la integral de
dispersion pero abordan el problema de minimizacion como un problema de optimizacion
restringido en el que las restricciones son las ecuaciones diferenciales que rigen la
propagacion de ondas en el dominio y se incluyen los regularizadores para reducir la no
linealidad del problema (Métivier et al., 2013). El Hessiano contiene la informacion para
estimar la direccion del gradiente para actualizar el modelo.

Las técnicas utilizadas para modelar la propagacion de ondas deben considerar
completamente la estructura tridimensional del medio y modelar la propagacion de ondas
de forma correcta y eficiente, ya que en cualquier formulacion de la tomografia de onda
completa se requiere del calculo de sismogramas en todo el dominio. Los métodos para
calcular sismogramas son muy variados e incluyen formulaciones con elementos finitos,
diferencias finitas, métodos pseudoespectrales, nimero de onda discreto, modos normales,
etc. La eleccion de un método depende del balance entre eficiencia y resolucion de la
tomografia.

En este estudio analizamos el gradiente construido con informacion de los sismogramas
sintéticos calculados con un modelo simple que consiste de una zona de baja velocidad
incrustada en un espacio homogéneo. La configuracion para este estudio se muestra en la
Figura 5.a. El modelo inicial es un espacio homogéneo con la misma velocidad que la
configuracion que se asume como real. El objetivo es definir la zona de baja velocidad con la
tomografia de onda completa utilizando como datos los residuos y las mediciones de los

FGDS.

Los residuos son eficientes para detectar interfaces y modifican el modelo de forma correcta
cuando el modelo inicial se encuentra muy cerca de minimo global de la funcion de desajuste,
es decir, las fases en los sismogramas estan mas o menos alineadas (B. Romanowicz, Abril
12 de 2016, comunicacion personal). La solucion utilizando mediciones del tiempo de retraso
v reducciones de la amplitud es mas robusta dado que pueden medir diferencias grandes
entre las fases en los sismogramas sintéticos y observados aunque no estén alineadas. La
solucién de la inversion iterativa tiende al minimo global aunque el modelo inicial no sea
muy preciso va que la funcion de desajuste tiene menos minimos locales. El gradiente
calculado utilizando las mediciones del tiempo de retraso y de la reduccion de la amplitud
de la correlacion es mas parecida a lo que se deberia obtener comparado con el modelo real
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v produce menos artefactos a la inversion que podrian resultar en interpretaciones erroneas.
Por esta razon se seleccionaron los FGDS para el estudio tomografico de la corteza de México.
En este proyecto se espera que con las primeras iteraciones sea posible corregir las zonas
del modelo inicial que no fueron bien definidas. Se planea que en futuros estudios se utilicen
como datos observados los residuos entre sismogramas, que son eficientes detectando bordes
v contrastes de velocidad. Los FGDS se desempenan mejor detectando contrastes

volumeétricos, no asi los bordes.
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Figura 5.Comparacion entre los gradientes calculados utilizando como datos observados los
residuos entre los sismogramas sintéticos y los observados, y utilizando los Funcionales
Generalizados de Datos Sismicos (FGDS). (a) El modelo original consisie en una zona de baja
veloeidad en un espacio homogéneo. Las estrellas rojas son la localizacion de las fuentes y los
triangulos azules los receptores. (b) El modelo inicial es un espacio homogéneo. (¢) Gradiente
ealeculado utilizando la informacion de los residuos. (d) El gradiente caleulado utilizando las
mediciones de los FGDS solo para la onda directa. (e) Comparacion entre los sismogramas
observados y los sintéticos calculados con la fuente en (200,90 km) y con el modelo inieial. (f)
Mediciones del tiempo de retraso y reduccion de la amplitud medidos en la estacion 4 y de los
sismogramas de la fuente en (200, 90 km).
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3 ESTUDIOS TOMOGRAFICOS DEL CENTRO
DE MEXICO

3.1 Geologia del Centro de México

La tectonica en el sur-centro de Meéxico se rige principalmente por la interaccion de las
placas de Cocos y Rivera con la placa de Norteameérica. Los sismos mas importantes, por su
magnitud, ocurren con mayor frecuencia en la zona de subduccion de la placa de Cocos
debajo de la placa Norteamericana, en la Trinchera Mesoamericana. Este sistema de
subduccion ha inducido la formacion de cadenas montafosas como la Faja Volcanica
Transmexicana (FVTM), la Sierra Madre del Sur, la Sierra de Chiapas que va desde el sur
del estado de Veracruz hasta Guatemala continuando después como Cordillera

Centroamericana.

La geologia de gran parte del territorio mexicano esta conformada por estructuras asociadas
a distintos eventos tectonicos. Para el centro y suroeste de Meéxico se reconocen
principalmente dos grandes provincias geologicas, la FVTM y la Sierra Madre del Sur,
ambas relacionadas con la subduccion de las placas Cocos y Rivera en la trinchera
Mesoamericana. En el centro-sur de Meéxico se reconocen nueve terrenos
tectonoestratigraficos (Figura 6) (Sedlock et al., 1993): la FVTM en la parte central. el
terreno Nahuatl o Guerrero en el suroeste de México; el terreno Chatino al sur de los estados
de Oaxaca y a sureste de Guerrero, los terrenos Mixteco, Zapoteco, Cuicateco o Juarez en los
estados de Guerrero y Oaxaca, y el terreno Maya en el Golfo de México y la peninsula de
Yucatan. Algunos autores reconocen la plataforma Morelos como un terreno (Gomez-Tuena
et al., 2005).

Los limites de estos terrenos no han sido bien definidos (Moran-Zenteno et al., 2005), aunque
los contrastes litologicos de las rocas expuestas son evidentes, los limites corticales en
profundidad con base en interpretaciones geofisicas no son tan claros. Los terrenos Juarez
v Guerrero, ambos cubiertos por secuencias cretacicas, delimitan el basamento premesozoico
conformado por los terrenos Mixteco v Zapoteco. Los limites entre los terrenos en el sur son
estructuras de falla de gran tamano con orientacion N-S, sobre los estados de Guerrero y
Oaxaca. Hacia el sur son truncadas por el terreno Chatino, que define una franja paralela a
la trinchera en la costa sur de México, formado principalmente por protolitos del prisma de
acrecion de la subduccion de la placa de Cocos. Las diferencias en el estilo de deformacion
de la Sierra Madre del Sur sugieren tres zonas: 1) la zona occidental tiene estructuras de
bajo angulo y orientacion norte-sur, involucrando principalmente la deformacion de rocas
cretacicas; 2) la zona central, caracterizada por afloramientos de un nticleo metamorfico
premesozoico con la deformaciéon mayor en los bordes, controlada por el contraste geologico
respecto a las secuencias sedimentarias adyacentes; y 3) la zona oriental, cuya deformacion
consiste en una serie de pliegues y cabalgaduras orientadas al N-W.
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Figura 6. Principales unidades tectonoestratigraficas del centro-sur de México (Sedlock et al.,
1993; Gomez-Tuena et al., 2005). MP denota la Plataforma Morelos, FVTM es la Faja Voleanieca
Transmexicana y CVLT el Campo Volecanico Los Tuxtlas.

Toda la margen continental del sur de Meéxico se caracteriza por abundantes cuerpos
plutonicos de composicion silicica y subalcalina de edades entre Cretacico tardio hasta el
Terciario, destacando dos episodios magmaticos, uno en el Paleoceno relacionado con el
limite convergente entre las placas, y otro en el Eoceno-Oligoceno que es mas complejo y se
asocia con la ruptura gradual de la placa subducida (Ferrari et al., 2012). Las edades de
estos cuerpos senalan una aparente migracion del magmatismo hacia el SE.

Una de las caracteristicas mas sobresalientes de la geologla del sur de México es el caracter
truncado y exhumado del borde continental del Pacifico, ademas del notable avance que ha
tenido la trinchera hacia el continente evidenciado por la distribucion de las rocas plutonicas.
La exhumacion se asocia con el emplazamiento de grandes plutones silicicos en el bloque
continental, iniciando lentamente desde el Mioceno temprano y con maximos de actividad
durante el Oligoceno.

El truncamiento del bloque continental esta ligado con el desplazamiento del bloque de
Chortis, un protolito metavoleanico sobre la placa del Caribe. Su desplazamiento se ha
inferido de las observaciones de la migracion del magmatismo hacia el sureste y las
estructuras de cizalla izquierda (Moran-Zenteno et al., 2005). La extincion del magmatismo
en el Eoceno-Oligoceno y su posterior reaparicion en la posicion de la FVTM coincide con un
cambio en la geometria de la placa subducida como resultado de un salto del punto triple de
la zona divergente del Pacifico este, y con el desplazamiento del bloque de Chortis (Ferrari,
2004) aunque dicho modelo presenta algunas incongruencias respecto al desplazamiento de
Chortis y la rotacion de la placa del Caribe (Moran-Zenteno et al., 2005).



La configuracion tectonica actual es producto de una reorganizacion de las placas en el
Pacifico debido a la fragmentacion de la placa de Farallon. Lo anterior trajo consigo cambios
en la velocidad y vector de convergencia a lo largo de la margen continental del Pacifico. La
litosfera oceanica que subduce en la trinchera de Guerrero corresponde a dos placas: Cocos
v Rivera. La placa de Cocos subduce a una velocidad de 5.5 a 6.8 cm/afio con direccion NW-
SE vy con un polo de rotacion ubicado en las costas de Baja California. La placa de Rivera
subduce en la parte de trinchera correspondiente a la zona de Jalisco, con una velocidad
aproximada de 3.8 cm/afo. En la trinchera se han identificado tres zona de fractura: 1)
Rivera, que representa el limite entre las placas Rivera y Cocos, 2) Orozco y 3) O’Gorman.

La Faja Volcanica Transmexicana (FVTM) es un arco magmatico continental de composicion
alealina que cruza transversalmente el centro de México. Tiene una longitud aproximada de
1000 km desde las costas del Pacifico en Nayarit v Jalisco, hasta las costas del Golfo de
Meéxico en Veracruz y una extension entre 80 y 230 km en latitud. Esta compuesta por una
gran variedad de rocas volecanicas que fueron emitidas por una serie de sistemas voleanicos,
siendo los principales algunos estratovolecanes como el Pico de Orizaba, el Popocatépetl, el
Iztaccihuatl, el Nevado de Toluca y el Nevado de Colima (piroclasticos y derrames lavicos);
conos cineriticos, como el Paricutin; domos rioliticos, calderas de explosion y colapso. En
conjunto, la FVTM consta de cerca de mas de 8000 estructuras volcanicas y varios cuerpos
intrusivos.

La evolucion del magmatismo y la relacion espacio-temporal de la Sierra Madre Occidental
con la FVTM fue objeto de discusion por mucho tiempo. Sin embargo, actualmente se
reconoce como una entidad distinta cuya actividad magmatica inicio en el Mioceno medio y
tardio (Ferrari et al., 2012). La historia geologica de la FVTM se puede simplificar distintos
episodios que incluyen el desarrollo de un arco de composicion intermedia en el Mioceno
medio y tardio, seguido por un episodio mafico del Mioceno tardio; posteriormente un
episodio silicico de finales del Mioceno y bimodal en el Plioceno temprano y, finalmente, un
arco de gran variabilidad composicional del Plioceno tardio-Cuaternario (Gomez-Tuena et
al., 2005).

En general, las estructuras geologicas encontradas en la FVTM indican un régimen tectonico
distensivo aunque se ha reconocido un régimen transtensivo explicado por la convergencia
oblicua de las placas de Cocos y Rivera. La relacion entre los mecanismos de emplazamiento
magmatico vy el sistema de deformacion estructural no es claro debido a la aparente
alineacion de los grandes estratovolecanes con una orientacion general N-S. Una de las
ultimas interpretaciones sugiere que por la oblicuidad del arco respecto a la trinchera se
favorece el ascenso del magmatismo en las fallas paralelas al arco formando los grandes
centros monogenéticos mientras que las fallas transversales al arco tienen una tasa baja de
deformacion y en consecuencia se favorece el entrampamiento de los magmas permitiendo
la formacion de estratovolcanes (Gomez-Tuena et al., 2005).

La complejidad magmatica de la FVTM se debe a la subduccion de las placas Cocos y Rivera,
cada una con parametros distintos que cambian el régimen tectonico convergente, por lo que
el arco magmatico no se ha desarrollado de la misma manera y no puede ser interpretado
unicamente como un clasico arco asociado a subduccion. A la porcion occidental del arco le



subyace la placa de Rivera, mientras que en el centro y oriente subyace la placa de Cocos.
La placa de Rivera es mas joven y tiene una velocidad de convergencia menor que la placa
de Cocos. La placa de Rivera se introduce con un angulo cercano a 50° mientras que Cocos
es mas variable, es casi horizontal en la porcion central y oriente de la FVTM y aumenta
rapidamente su profundidad hasta 45° en el istmo de Tehuantepec y Arco Centroamericano
(Pardo & Suarez, 1995).

Diversos estudios utilizando datos de gravimetria (Urrutia-Fucugauchi & Flores-Ruiz, 1996),
gravimetria y sismicidad (Kostoglodov et al., 1996), de dispersion de ondas superficiales
(Gaite et al., 2012) v funciones del receptor (Pérez-Campos et al., 2008; Melgar & Peérez-
Campos, 2011) estiman el espesor de la corteza en el centro de Meéxico entre 30-45 km. En
estudios recientes de la estructura de velocidad en el centro de Meéxico se encuentran
perturbaciones en la velocidad de ondas S de hasta 15% en las regiones del FVTM con
respecto a la velocidad promedio de la corteza en Centro y Norteamérica (Iglesias et al., 2010;
Gaite et al., 2015). Los estudios de gravimetria sefialan una estructura cortical sencilla, con
un incremento en el espesor cortical desde la costa hacia interior del continente. Los
mayores espesores estan en el Valle de México y Valle de Toluca, la zona central de la FVTM
tiene 40 km y las partes mas delgadas se encuentran en las costas del Pacifico y Golfo de
Meéxico, 15 km en la costa del pacifico y cerca de 10 km en el Golfo de Meéxico (Urrutia-
Fucugauchi & Flores-Ruiz, 1996).



3.2 Modelo Inicial

Los estudios mas recientes de la estructura de velocidades en la corteza de Norteameérica y
Meéxico incluyen el analisis de las funciones de Green calculadas a partir de la correlacion
cruzada de ruido sismico entre pares de estaciones (Gaite et al., 2012; Gaite et al., 2015;
Cordoba-Montiel et al., 2014). Otros estudios con menor resoluciéon proponen un modelo de
la estructura de velocidades en la corteza del centro de México y de la FVTM a partir de
mediciones de dispersion de ondas superficiales de sismos regionales en arreglos
perpendiculares a la costa (Iglesias et al., 2010), asi como un modelo de la subduccion de la
placa de Cocos utilizando tiempos de viaje de ondas P de telesismos (Husker & Davis, 2009;
Chen & Clayton, 2012).

Los estudios tomograficos basados en dispersion de ondas superficiales tienen buena
resolucion en la parte somera de la corteza, mientras que los estudios utilizando datos
globales tienen resolucion de las estructuras de gran escala principalmente en el manto
superior y una resolucion muy pobre de las heterogeneidades de la corteza. En general, estos
estudios tomograficos analizan los tiempos de viaje de determinadas fases sismicas o la
dispersion de ondas superficiales a periodos largos (5-100 segundos). Debido a la distribucion
dispersa de estaciones con respecto a las fuentes con que se construyeron esos modelos, su
resolucion horizontal es baja, sensibles a longitudes de onda de aproximadamente 100 km o
mayor, por lo que estructuras de menor tamano dificilmente son localizadas. La estructura
de velocidades en diversas regiones de Mexico, sobretodo en la parte del centro-norte atn no
es bien conocida.

El método tomografico de forma de onda es iterativo y requiere de un modelo inicial robusto
que permita calcular el gradiente de la funcion de desajuste dentro de la region del minimo
correcto. El modelo inicial para el estudio tomografico del centro y sur de México de esta
tesis fue construido con base en diversos estudios tomograficos de la estructura de
velocidades en la corteza y manto superior en Meéxico y de la geometria de la subduccion de
la placa de Cocos debajo de la placa Norteamericana (Figura 7). Las dimensiones del modelo
para las simulaciones son 800 x 450 x 75 km.

El estudio de la distribucion de la sismicidad y de los mecanismos focales en la costa del
pacifico mexicano ha permitido estimar la geometria de la subduccion de las placas de Cocos
v de Rivera debajo de la placa Norteamericana (Pardo & Suarez, 1995; Kostoglodov et al.,
1996). En este estudio se utiliz6 la geometria propuesta por Pardo y Suarez (1995). En los
bordes del modelo, hacia las placas de Rivera, y del Caribe, la geometria de la subduccion de
la placa de Cocos es pronunciada. Debajo del estado de Michoacan, el angulo de subduccion
va disminuyendo hasta que en la region de Guerrero y el oeste de Oaxaca es casi horizontal.
En el este de Oaxaca el angulo de subduccion va aumentando. Esta geometria de la placa de
Cocos explica la posicion del vulcanismo en el Cinturéon Voleanico Transmexicano, el cual no
es paralelo a la subduccion en la Trinchera Mesoamericana.
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Figura 7. Modelo inicial. (a) Mapa del modelo inicial del Centro de México a 1km de profundidad.
El modelo inicial consiste de la corteza y el Cinturon Voleanico Transmexicano. (b) Perfil de
velocidad perpendicular a la costa sobre el arreglo MASE mostrando las principales
caracteristicas de modelo inicia: la zona de baja velocidad del CVTM, la corteza con espesor 30-
45 km y la subduccion de la placa de Cocos. El modelo incluye topografia.



Estudios de la estructura de velocidades en el centro de México asl como la geometria de la
subduccion se han realizado con datos de los arreglos sismicos temporales, como el
Experimento en la Subduccion en Mesoamérica (MASE por sus siglas en ingles) y el arregclo
lineal Veracruz-Oaxaca (VEOX). Diferentes analisis de las funciones del receptor (Pérez-
Campos et al., 2008; Kim et al., 2010; Melgar & Pérez-Campos, 2011), tomografias de
tiempos de viaje, y simulaciones de la propagacion de ondas (Dougherty & Clayton, 2014)
han permitido conocer con detalle la geometria de la placa de Cocos debajo de la placa de
Norteamerica, asi como el espesor de la corteza desde la trinchera hasta una distancia de
300 km de la costa donde la placa entra en el manto con un angulo de 75° (Iglesias et al.,
2010; Husker & Davis, 2009).

La profundidad del Moho debajo del centro de Mexico se ha estimado en alrededor de 10 km
cerca de la costa del Pacifico hasta un maximo de 45 km debajo del Cinturén Voleanico
Transmexicano. Mientras que en Oaxaca la corteza tiene 12 km de espesor en la costa hasta
42 km en la zona norte. El modelo inicial en este estudio se definio utilizando el espesor
gravimetrico de la corteza (Urrutia-Fucugauchi & Flores-Ruiz, 1996) e informacion de los
estudios de las funciones de receptor en distintas regiones del centro y sur de México (Pérez-
Campos et al., 2008; Melgar & Pérez-Campos, 2011; Suhardja et al., 2015).

Las velocidades de propagacion de las ondas sismicas en el modelo tridimensional del centro
de Meéxico fueron restringidas por las velocidades obtenidas en estudios tomograficos de
refraccion y de dispersion de ondas superficiales (Valdés-Gonzales & Meyer, 1996; Iglesias
et al., 2010). La topografia fue obtenida del modelo digital de elevacion (disponible en
http://www.inegi.org.mx/geo/contenidos/datosrelieve/) con una resolucion de 0.5 km y la
batimetria del modelo ETOPO1 (https://www.ngdc.noaa.gov/mgg/global/global.html). Los
datos del relieve también se incluyen en las simulaciones de la propagacion de ondas.



3.3 Propagacion de Ondas Elasticas en Modelos
Tridimensionales

La propagacion de ondas elasticas es este estudio se model6 utilizando Hércules (Tu et al.,
2006). Hércules es un paquete de herramientas para simular la propagacion de ondas
elasticas e incluye un manejador de bases de datos espaciales que realiza las blisquedas en
el modelo de velocidades para asignar las propiedades a la malla. El sistema de simulacion
resuelve la ecuacion de onda en un esquema de paralelizacion con elementos finitos
mediante el método de Galerkin. El campo de desplazamientos se calcula utilizando una
aproximacion trilineal de las funciones de base y de forma en los elementos de una malla
semiestructurada de hexaedros regulares. La malla construida en Hércules tiene resolucion
variable dependiendo de las variaciones locales de la velocidad de ondas 3. por lo que el
numero de elementos en la malla en diferentes iteraciones puede variar.

El dominio del modelo tomografico de este estudio fue parametrizado con una malla
tridimensional formada por cuatro unidades con tamanos de celda variables dependiendo de
la profundidad (Figura 8.b). La primera unidad tiene 10 km de resolucion horizontal (Figura
8.a) v 1 km de resolucion vertical y va de 0 a 4 km de profundidad. El nivel dos vade 4 a 12
km de profundidad con 2 km de resoluciéon vertical y 15 km de resolucion horizontal. La
resolucion horizontal del tercer nivel también es 15 km y 6 km a profundidad entre 12 y 42
km. Finalmente el cuarto nivel tiene 8km de resolucion vertical v 20 km de resolucion
horizontal de 42 a 64 km. En total 36,252 nodos son usados.

Durante la inversion fueron guardadas las derivadas espaciales del campo de
desplazamiento en cada nodo para cada sismo y cada simulacion del problema directo y del
campo adjunto, y los desplazamientos en las estaciones de la base de datos. Las derivadas
espaciales del campo de desplazamiento se utilizaron para construir el tensor de
deformaciones en cada celda de la malla y con esa informacion construir los gradientes de la
inversion asumiendo un medio isotropo (ecuaciones 14 y 15).

La formulacién del campo adjunto de la inversion de forma de onda implementado con el
metodo del gradiente conjugado requiere de cuatro simulaciones por fuente en cada iteracion.
La resolucion de la propagacion de ondas se limité a 0.25 Hz por el tiempo requerido para
las simulaciones y esta frecuencia es similar a la frecuencia maxima utilizada en otros
estudios tomograficos de dispersion de ondas superficiales en el centro de México (e.g.
Cordoba-Montiel et al., 2014).

Los requerimientos computacionales para realizar una iteracion en la tomografia de centro
de México fueron los siguientes:

¢ 384 simulaciones (4 por cada sismo o fuente virtual).
¢ 10 puntos por longitud de onda.

e 800x450x75 km son las dimensiones del modelo.

e 24 329,700 elementos en la malla de solucion.



e 300 segundos de simulacién a 2 muestras por segundo.

e 81,920 unidades de procesamiento (CPU x Hr).

e 36,252 nodos almacenados en 240 Gb de memoria con las derivadas espaciales del
campo de desplazamiento de todas las simulaciones.

e Atenuacién de Rayleigh estidndar de 0.1Vs.
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Figura 8. Malla tridimensional de la tomografia. (a) Mapa con los nodos de la primera unidad,
la unidad 1 tiene 10x1km de resolucion en las direcciones horizontal ¥ vertical respectivamente.
(b) Perfil perpendicular a la costa mostrando los nodos de las cuatro unidades o niveles de la
malla.
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4 TQMOGRAFIA SISMICA DEL CENTRO DE
MEXICO

4.1 Base de Datos

Los datos utilizados en este estudio fueron sismos registrados en los arreglos MASE. MARS,
GGAP, y en las redes permanentes de monitoreo sismico del SSN e IINGEN. El arreglo
MASE (MesoAmerican Subduction Experiment), cuyo objetivo fue la obtencion de datos para
analizar la estructura de la subduccion de la placa de Cocos debajo de la placa de
Norteamérica (Pérez-Campos et al., 2008), constituido por 100 estaciones de banda ancha,
fue colocado entre enero de 2005 y junio de 2007 en una linea perpendicular a la trinchera
en Guerrero y el centro de México con un espaciamiento de aproximadamente 5 km entre
estaciones (MASE, 2007). En este estudio se utilizaron solamente registros de 75 estaciones

que se encuentran dentro de la region de intereés.

En la region de Jalisco y Colima se coloco el arreglo MARS (MAping the Rivera Subduction
zone) con la finalidad de comprender la tectonica y sismicidad en el bloque de Jalisco y la
subduccion de la placa de Rivera y su interaccion con la placa de Cocos (Grand & Ni, 2006).
El arreglo MARS consistio de 50 estaciones de banda ancha localizadas en el surceste de
Mexico, en el periodo de enero de 2006 a diciembre de 2007, con un espaciamiento promedio
de 40 km entre estaciones, de las cuales solamente se utilizaron las 17 que se encuentran en
la zona oriente del arreglo. Los sismogramas e informacion de las estaciones del arreglo
MARS se obtuvieron de IRIS (http://www.fdsn.org/metworks/detail/’XF_2006/) (Grand & Ni,
2006). El arreglo temporal GGAP (Guerrero GAP) consistio 59 estaciones distribuidas en
nueve sub-arreglos colocados en el estado de Guerrero, de enero de 2009 a diciembre de 2012,
como parte de un proyecto de colaboracion Francia-México para estudiar los tremores no-
volcanicos v los sismos silenciosos en esta region. Las formas de onda y datos de las
estaciones se obtuvieron de RESIF (http://seismology.resif.fr/).

La red permanente del Servicio Sismologico Nacional (SSN) consiste de 59 estaciones
distribuidas por todo Meéxico, de las cuales se utilizaron las 24 que se encuentran en la zona
de estudio. La red acelerografica del Instituto de ingenieria de la UNAM (IINGEN) cuenta
con 162 estaciones acelerométricas, todas ellas localizadas principalmente en el sur de
Mexico, cerca de la zona de subduccion. De las 162 estaciones utilizamos 89 localizadas en
la region del modelo de este estudio y que registraron sismos en el periodo de 2005 a 2015.
En total se utilizaron formas de onda de 264 estaciones localizadas en centro y sur de Meéxico.

En este estudio se analizaron 17,154 sismogramas en tres componentes de 77 sismos
registrados en las distintas redes. Se seleccionaron unicamente los registros que tuvieran
un cociente de senal a ruido mayor que 8 por lo que se eliminaron el 31.2 % de los datos.



Tabla 1. Sismos utilizados en este estudio y sus parametros de la fuente.

; : Profundidad  Magnitud Mecanismo Focal
Evento PEETE ST | e (km) (Mw) (rumbo/echado/deslizamiento)
1 2005/8/14 -98.07 16.30 29 5.4 16/61/98
2 2005/9/24 -96.85 18.20 79 49 53/-136/-46
3 2005/12/2 -98.19 16.46 31 49 27/96/87
4 2005/12/14  -100.93 18.70 79 49 31/-78/-97
5 2006/2/20 -100.54 18.30 62 5.2 34/-86/-93
6 2006/3/20 -101.72 18.76 74 4.9 31/-88/-91
7 2006/11/8 -96.43 16.27 47 51 35/-44/-117
8 2006/11/10 -97.06 15.92 6 4.7 40/102/80
9 2006/11/18 -98.78 16.30 22 49 29/109/80
10 2007/3/15 -97.00 16.21 33 53 8/35/97
11 2007/3/30 -98.76 16.23 10 5.2 19/75/95
12 2007/4/13 -100.23 17.40 51 53 29/0/119
13 2007/4/13 -102.85 18.08 23 5.0 30/81/95
14 2007/4/18 -101.03 17.26 30 5.2 24/84/92
15 2007/4/28 -99.64 17.04 30 51 32/37/116
16 2007/5/4 -96.68 17.50 50 5.0 46/-46/-125
17 2007/7/28 -100.73 18.15 74 51 40/-85/-94
18 2007/8/26 -97.65 16.47 12 5.0 22/90/90
19 2007/11/6 -99.91 17.14 34 5.4 18/-42/-104
20 2008/4/29 -101.14 18.67 70 5.2 28/-98/-86
21 2008/5/17 -97.84 16.42 37 52 18/68/97
22 2008/9/23 -098.79 16.67 18 5.0 32/127/70
23 2008/10/20 -100.95 17.43 15 5.2 31/95/87
24 2008/11/11 -99.81 16.94 5 49 24/104/84
25 2009/1/31 -101.93 17.79 32 51 47/22/134
26 2009/3/27 -100.60 17.42 50 53 41/70/107
27 2009/4/11 -102.26 17.97 35 5.0 31/122/72
28 2009/8/15 -100.53 18.02 b6 5.4 43/-70/-108
29 2009/11/23 -101.36 17.46 30 49 36/97/85
30 2010/2/3 9799 18.21 74 48 43/-71/-107
31 2010/3/19 -100.91 17.38 24 49 31/79/97
32 2010/4/16 -98.22 16.52 29 52 6/90/90
33 2010/4/20 -98.40 16.28 36 49 46/58/119
34 2010/5/25 -100.96 17.35 13 51 26/78/96
35 2011/4/26 -99.45 16.91 24 53 24/72/98
36 2011/6/2 -101.50 18.67 69 5.2 34/-88/-91
37 2011/9/28 -101.28 18.13 50 49 45/-66/-113
38 2012/3/21 -98.27 16.76 15 5.0 22/67/99
39 2012/3/22 -88.50 16.37 22 51 22/92/89
40 2012/3/23 -97.85 16.10 11 48 31/90/90
41 2012/3/24 -98.05 16.46 24 48 25/66/101
42 2012/4/1 -98.52 16.58 32 5.2 26/81/94
43 2012/4/2 -98.39 16.31 31 49 44/72/106
44 2012/4/13 -98.23 16.35 23 5.3 28/44/111
45 2012/4/13 -98.17 16.38 25 5.0 26/132/72
46 2012/7/24 -98.07 16.57 10 51 16/52/100
47 2012/9/9 -98.29 15.96 10 49 34/79/97
43 2012/9/22 -08.10 16.55 11 5.4 24/58/103
49 2012/9/29 -98.52 16.17 17 53 27/63/103
50 2012/11/21 -98.43 16.14 14 4.7 28/97/86
51 2013/3/26 -98.22 16.28 15 53 21/59/101
52 2013/3/26 -98.21 16.27 18 51 17/67/97
53 2013/4/5 -100.70 17.26 40 5.4 30/110/79
54 2013/4/12 -101.47 17.95 39 52 30/95/87
55 2013/8/6 -98.40 16.73 25 5.0 24/71/98
56 2013/8/16 -98.43 16.77 26 53 16/68/96
57 2013/8/21 0951 17.00 28 5.2 23/82/93
58 2013/9/9 -98.22 16.45 25 4.8 25/74/97
59 2013/10/6 -99.84 17.05 15 49 26/80/95
60 2013/10/6 -99.97 17.05 26 51 28/69/101
61 2014/1/2 -57.85 16.31 (5] 4.8 48/116/64
62 2014/3/13 -98.49 16.02 40 4.7 22/95/88



Tabla 1. (Continuacion)

63 2014/5/10 -100.71 17.23 19 4.9 31/103/82
64 2014/5/20 -95.94 18.27 59 5.0 39/-74/-103
65 2014/7/22 -99.96 16.77 23 4.7 33/130/68
66 2014/7/23 -100.25 16.78 15 5.0 25/76/97

67 2014/7/27 -68.52 16.26 36 4.7 38/110/75
68 2014/8/4 -100.67 17.35 21 5.0 29/82/25

69 2014/8/11 -98.29 16.38 14 4.7 54/-24/-142
70 2014/8/13 -08.28 16.36 12 5.4 25/-43/-109
71 2014/9/8 -98.16 16.43 30 4.9 48/-39/-131
72 2014/11/18 -99.99 17.02 10 4.9 26/75/97

73 2015/1/12 -97.63 16.45 11 4.9 34/111/77
74 2015/3/20 -98.35 18.12 57 5.4 35/-83/-95
75 2015/4/5 -98.37 16.19 44 4.8 27/97/86

76 2015/4/21 -96.55 16.07 15 4.9 50/56/123
77 2015/6/25 -08.16 16.26 38 4.8 40/-4/-130

-

Las magnitudes de los 77 eventos varian entre 4.5 y 5.5. Se eligi6 este rango de magnitudes
porque cuentan con una solucion confiable del tensor de momentos y la suposicion de una
fuente puntual para su modelacion es valida. Los sismos ocurrieron en profundidades entre
5y 74 km (Tabla 1). La localizacion y parametros de la fuente son los reportados en el
catalogo Global-CMT (Dziewonski et al., 1981; Ekstrom et al.,, 2012) debido a que las
localizaciones de este catalogo coinciden con la geometria de la subduccion incluida en el
modelo inicial. Los epicentros de los eventos se muestran en la Figura 10.

La resolucion de los modelos tomograficos esta gobernada por los cruces de las trayectorias
de los rayos en las celdas. En el sur de México, la distribucion de las sismicidad es mayor en
la zona de subduccion y disminuye hacia el centro de pals, por lo que la mayoria de los rayos
tiene una orientacion general N-S. Para disminuir el efecto de las trayectorias preferenciales,
en este estudio se combino la informacion de los registros de sismos junto con funciones de
Green de ondas superficiales. En este estudio se utilizaron 251 Funciones de Green (FG)
calculadas a partir de correlaciones cruzadas entre pares de estaciones de los registros en la
componente vertical de la velocidad debida 830 sismos someros (<30 km), con magnitudes
Mw de 4.5 a 5.5, que ocurrieron en el periodo de 2005 a 2015 en la region de México. En total
se correlacionaron 17,198 registros de cinco minutos con las formas de onda de los sismos
mediante la técnica de correlacion de fuente activa.

La correlacion de fuente activa tiene la ventaja de que no se necesita un tiempo largo de
registro o un gran numero de ventanas para correlacionar y se obtiene energia en un
espectro de frecuencias mas amplio que el de las correlaciones de ruido ambiental (Brooks
& Gerstoft, 2009). El procesamiento que se aplico a los sismogramas consistio simplemente
en remover la respuesta instrumental, decimar a dos muestras por segundo y aplicar un
filtro pasabandas de 4 a 120 segundos. Las correlaciones se normalizaron en funcion de la
energla para que el promedio de las correlaciones de cada sismo no sesgara hacia los
correlogramas calculados con los registros de los sismos de mayor magnitud. Se
seleccionaron las FG que tuvieran un cociente de senal a ruido mayor que 5 para las ondas
superficiales. Finalmente, 11 estaciones de velocidad de la red del SSN, 5 de MASE y 1 del
arreglo MARS funcionaron como fuentes virtuales, es decir, como fuentes de las funciones
de Green aproximadas, (Figura 9) utilizadas en la tomografia de forma de onda.
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Figura 9. Correlaciones cruzadas de los registros de sismos (fuente activa) entre pares de
estaciones. (a) Localizacion de las estaciones que funcionan como fuentes virtuales (estrellas
rojas) v de las estaciones que funcionan ecomo receptores (triangulos azules). Se muestran las
trayectorias de los rayos. La zona con mayor densidad de rayos se encuentra en la zona centro
v sur de la region de interés. (b) 251 funciones de Green empiricas se utilizaron, las distancias
entre estaciones estan en el rango 8-46 km, no se utilizaron funciones de Green entre estaciones
a menos de 20 km de distancia.

Figura 10. Mapa con las localizaciones de las estaciones de las diferentes redes y arreglos, asi
como los eventos usados en este estudio (izquierda). El rectangulo en color rojo muestra la
region de estudio que cubre nuestra base de datos asi como el modelo tomografico, mientras que
las lineas continuas en negro senalan los limites de los principales terrenos geologicos en el
centro de Mexico (Sedlock et al., 1993). Todas las trayectorias entre todas las fuentes (temblores
v fuentes virtuales) y estaciones. El mayor numero de rayos se observa en la zona del centro del

modelo (derecha).



Las mediciones de la diferencia entre los datos sintéticos y observados fueron los
Funcionales Generalizados de Datos Sismicos (FGDS), en periodos de 5 al00 segundos (T =
100, 80, 60, 50, 40, 35, 30, 25, 20, 15, 10, 8, 6 vy 5 s), para cinco fases sismicas en los
sismogramas: ondas de cuerpo P v S y tres ventanas separadas 20 segundos sobre las ondas
superficiales. En total se midieron 420 tiempos de retraso y reducciones de amplitud por par
fuente-estacion en los registros en tres componentes resultando en 2,401,560 mediciones de
los FGDS considerando 17,154 sismogramas, 5 fases por sismograma, 14 frecuencias de
medicion y 2 funcionales. En las funciones de Green aproximadas solo se realizaron
mediciones del tiempo de desfase sobre las ondas superficiales.

La Figura 11 muestra ejemplos de las mediciones de los FGDS dependientes de la frecuencia
en tres fases de arribo de las ondas superficiales en ventanas de 20 segundos. El sismograma
corresponde al sismo del 14/08/2005-02:52:05 (Mw 5.4) del suroeste de Oaxaca registrado en
la estacion CAIG en Guerrero. Los desfases en tiempo medidos son entre 0-20 segundos,
siendo las frecuencias mas bajas las que presentan mayores diferencias, lo mismo ocurre con
el parametro de reduccion de la amplitud. La tercera fase, que corresponde a la coda de las
ondas superficiales muestra valores muy grandes del tiempo de retraso, que podrian
explicarse con diferentes tiempos de arribo de los trenes de ondas superficiales que no se
explican de forma correcta con el modelo inicial. La primera fase de ondas superficiales
muestra mayores errores en amplitud y errores pequenos en el tiempo de retraso,
caracteristica que es evidente en los sismogramas mostrados en el recuadro.
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Figura 11. Ejemplo de las mediciones de los FGDS dependientes de la frecuencia en tres fases
de las ondas superficiales en el sismograma de la componente vertical registrada en la estacion
CAIG debido al sismo del 14/08/2005-02:52:05 (Mw 5.4) en el suroeste de Qaxaca. dTp es el tiempo
de desfase y dTq la reduccion de la amplitud.



4.2 Tomografia Sismica del Centro de México

En este trabajo de tesis se implemento la formulacion del campo adjunto de la técnica
tomografica de forma de onda, combinada con el gradiente conjugado, para mejorar un
modelo inicial tridimensional del centro de Meéxico. El modelo inicial consiste de seis
unidades tridimensionales (FVTM, corteza continental, manto, corteza oceanica de dos
capas, océano) superpuestas y no incluye heterogeneidades de escala local. En este estudio
se calculo un kernel de sensibilidad en la primera iteracion. Los gradientes de la inversion,
vistos como perturbaciones absolutas sumadas al modelo con el que fueron calculados,
indican las regiones del volumen que deben ser modificadas para aproximarse al minimo de
la funcion de desajuste, revelando heterogeneidades de escala local en el modelo o
modificaciones a la velocidad de las estructuras que lo conforman.

La evaluacion del modelo inicial de la tomografia se realizo modelando la propagacion de
ondas de seis sismos en la base de datos y calculando los residuos entre los sismogramas
sintéticos v los observados. Los epicentros se encuentran dispersos en la region de estudio.
Las amplitudes de los sismogramas en cada estacion fueron corregidas por dispersion
geometrica para eliminar la distancia como una variable de la funcion de error. Sin embargo,
es posible que las estaciones que se encuentran mas alejadas de la fuente tengan una
componente de error mayor que las estaciones locales debido a la dispersion numeérica
inherente al método de solucion. Los sismogramas en la base de datos fueron seleccionados
por cumplir con cocientes de senal a ruido mayores que ocho. Sin embargo, los sismos tienen
magnitudes pequenas por lo que, en estaciones lejanas al epicentro, también es posible que
la calidad de las sefales no sea buena o que el nivel de ruido de la estacion sea elevado
aunque la traza del sismo sea buena. Estos factores estuvieron involucrados en las

mediciones del error con residuos y no fueron cuantificados.

Los residuos entre los sismogramas observados y los sismogramas sintéticos medidos son
mayores en las estaciones que se encuentran en la parte norte y oriente del modelo (Figura
12), principalmente las estaciones localizadas sobre la Faja Voleanica Transmexicana. En la
Figura 12 el tamano de los circulos indica la medicion relativa de los residuos en todas las
estaciones para cada sismo. Los circulos rojos de mayor tamarno son las estaciones en la que
los sismogramas son mas diferentes mientras que en las estaciones con circulo azul pequenio
las diferencias entre sismogramas son menores. Mientras que en la zona centro-sur y
occidente se midieron residuos pequenios, excepto en algunas estaciones cercanas a la costa,
donde se observaron errores considerables y aislados que pueden estar asociados con niveles
de ruido alto en las estaciones costeras, o a que son estaciones de aceleracion, comunmente
muestran niveles de ruido alto en periodos largos. Esta distribucion de los errores apunta a
que la estructura de velocidades propuesta en las regiones sur y oeste del modelo inicial son
robustas, mientras que en el norte vy este el modelo inicial propuesto no es bueno y se
observan residuos mayores. Analizando la distribucion de los errores se pueden inferir las
zonas en que el modelo inicial debe tener los mayores cambios.
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Figura 12. Residuos entre los sismogramas sintéticos y los observados para seis sismos en la

base de datos. Las estrellas en color verde muestran los epicentros de los sismos. Los circulos
muestran la localizacion de las estaciones y el error. Los circulos pequenos en color azul se
asocian a las estaciones con menor error y a mayor tamano y en color rojo se muestran las
estaciones con residuos mayores.

Con la finalidad de investigar la informacion que se puede obtener a partir de las ondas
superficiales de las funciones de Green de las correlaciones cruzadas, utilizadas en otras
técnicas como la tomografia de ruido ambiental, y la informacion de ondas de cuerpo y ondas
superficiales de los registros de sismos, en este estudio se calcularon los gradientes para los
dos grupos de datos. La Figura 13 muestra la comparacion de los dos kerneles de inversion.
Los dos gradientes muestran perturbaciones muy similares en la superficie del modelo v
tienen una buena correlacion. Sin embargo, el nivel de resolucion de ambos difiere
ligeramente.

El gradiente calculado a partir de ondas de cuerpo y ondas superficiales en los registros de
sismos es sensible a estructura de menor longitud de onda (Figura 13). Ademas, identifica
cambios de velocidad en estructuras mas profundas que el gradiente construido inicamente
con informacion de las ondas superficiales de las FG. Las ondas superficiales de las funciones
de Green indican perturbaciones en la estructura de velocidad a profundidades menores de
alrededor de 20 km (Figura 13.b) mientras que con las ondas de cuerpo se calculan
perturbaciones importantes en profundidades mayores (perfil Figura 13.a). El gradiente
calculado a partir de los registros de los sismos tienen mayor resolucion y alcance a
profundidad, esto también se debe a la mayor cobertura y ntmero de trayectorias de los
rayos. Los gradientes calculados utilizando las ondas superficiales incluyen solamente
mediciones del tiempo de retraso ya que no se analizaron las amplitudes de las FG.
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Figura 13. Comparacion entre el gradiente calculado utilizando ondas superficiales de las
funciones de Green empiricas (izquierda) y el gradiente utilizando ondas de cuerpo y ondas
superficiales de los registros de los sismos (derecha). Los perfiles son perpendiculares a la
trinchera sobre la linea del arreglo MASE.

Las regiones del modelo mejor resueltas son aquellas donde la densidad de rayos y cruces
entre ellos es mayor. Se construyo un modelo con mejor resolucion combinando la
informacion de los gradientes calculados a partir de las funciones de Green y de los sismos.
La Figura 14 muestra el kernel de la inversion con las perturbaciones absolutas al modelo
inicial calculado en la primera iteracion. Las perturbaciones mayores se encuentran en la
parte norte del modelo, en la zona de la FVTM. Esto indica que la estructura de velocidades
en esta zona tiene heterogeneidades que no se incluyen en el modelo inicial y que son
resuestas de la tomografia a peridos cortos.

El espesor de la corteza debajo de la porcion central de la FVTM se ha estimado en 45 km
(Pérez-Campos et al., 2008; Urrutia-Fucugauchi & Flores-Ruiz, 1996). Los gradientes
calculados en este estudio muestran correcciones importantes a la velocidad en la corteza,
en el centro v este del modelo (perfil B-B’ v C-C’, Figura 14), en profundidades de hasta 40
km, mientras que en la region oeste se requieren de velocidades mas bajas en la corteza
aunque los limites de la corteza y la profundidad del Moho no son evidentes analizando =6lo
el gradiente (Perfil A-A’ de la Figura 14).

En la zona central de la Faja Volcanica Transmexicana, el gradiente indica zonas en las que
la velocidad debe ser menor. Estas regiones estan bien correlacionadas con el vulcanismo

activo, por ejemplo en el Campo Voleanico Michoacan-Guanajuato (CVMG), Quéretaro
(QRO), Apan (A), la Sierra Chichinautzin (SC) y Cerro Grande (CG), asl mismo, coincide con
la localizacion de edificios voleanicos como el Popocatépetl y el Nevado de Toluca, como se
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muestra en la Figura 14. Estas zonas de baja velocidad también se correlacionan con
anomalias gravimétricas de longitud de onda corta observadas desde la Ciudad de México
hasta Morelia, teniendo maximos negativos sobre los complejos voleanicos y wvalores
maximos en el centro de Michoacan y el Valle de Toluca (Urrutia-Fucugauchi & Flores-Ruiz,
1996). Las zonas de baja velocidad coinciden también con la orientaciéon este-oeste del
sistema de fallas Chapala-Tula (CT) (Moran-Zenteno et al., 2005), con la Cuenca del Bajio
(CB) vy el sistema de fallas Morelia-Acambay (MA) al sur de la FVTM y al norte de Morelia
(Ferrari et al., 2012). Estas observaciones en el kernel apuntan a la heterogeneidad de la
Faja Volcanica Transmexica como resultado de distintos episodios tectonicos en su
formacion.

La estructura de la FVTM inferida a partir de los gradientes en este estudio se correlaciona
bien con otros estudios tomograficos de dispersion de ondas superficiales (Iglesias et al.,
2010), de tiempos de viaje de ondas P y S (Chen & Clayton, 2012) en los que se observan
bajas velocidades en la region central, en donde también se han medido anomalias de alta
resistividad en estudios magnetoteltricos (Jodicke et al.,, 2006), lo que sugiere que las
perturbaciones para disminuir la velocidad observadas en el gradiente estan asociadas con
el magmatismo y la fusion parcial en los complejos voleanicos, y con las estructuras de

fallamiento neogenas en la FVTM.

En la region norte (RN en Figura 14) de la FVTM, el gradiente indica un incremento de
velocidades de la corteza somera, que parece relacionado con el vulcanismo Miocénico en el
centro de México. Durante el Mioceno, hace 11 Ma, inicio la migracion de un pulso de
vulcanismo mafico desde California hasta alcanzar el Golfo de México en el Plioceno. Este
proceso se ha explicado con un modelo de propagacion lateral de la ruptura y aplanamiento
de la placa oceanica produciendo cambios quimicos en el vulcanismo. Esta teoria se ha
respaldado en mediciones en la composicion quimica de las rocas volcanicas senalando un
vulecanismo con material del manto fluyendo através de la fractura en el bloque provocando
la fusion parcial de la corteza dando como resultado un vulcanismo silicico (Ferrari, 2004).
Durante el Plioceno el frente voleanico de la FVTM comenzo a desplazarse hacia la trinchera
dejando abandonados los campos volecanicos miocénicos de composicion mafica, este
fenomeno se debe posiblemente al retroceso del buzamiento de la placa de Cocos debajo de
Norteamérica (Pérez-Campos et al., 2008; Ferrari et al., 2012). Esta teoria se confirma por
los cambios quimicos en el vulcanismo, pasando de mafico a silicico, asociado a la fusion
parcial de la corteza oceanica y a la deshidaratacion de los minerales en distintos episodios

de retroceso del frente de buzamiento del bloque (Ferrari et al., 2012).

En la corteza profunda debajo de la parte norte de la Faja Volcanica Transmexicana
(senalada como RNP en los perfiles de la Figura 14), el gradiente indica una zona de baja
velocidad que coincide con las baja velocidades observadas en periodos mayores a 25
segundos en estudios de dispersion de ondas superficiales (Iglesias et al., 2010) y a una
anomalia de baja resistividad (Jodicke et al., 2006) que no tienen relacion con las zonas de
vuleanismo activo pero que podrian relacionarse con remanentes de la fusion parcial en la
corteza media y profunda. Sin embargo, una interpretacion de esta region es complicada
debido a la baja resolucion de los datos.
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Figura 14. Gradiente del modelo calculado en la primera iteracion de la inversion de forma de
onda completa. El mapa muestra las perturbaciones a la estructura de velocidad inicial a un
kilometiro de profundidad. Los perfiles mostrados son perpendiculares a la trinchera. La linea
punteada indica la profundidad del Moho y la linea segmentada senala la subduccion del modelo
inicial. “A” es el Campo Voleanico de Apan, “CB” la Cuenca del Bajio, “CG” Cerro Grande, “CT”
es Sistema de Fallas Chapala-Tula y “CVMG” el Complejo Voleanico Michoacan-Guanajuato. “MA”
el Sistema de Fallas Morelia-Acambay, “MP” la Plataforma Morelos, “CRB” la cuenca del Balsas
v “RN” la Region Norte de la FVTM. “SC” la Sierra Chichinautzin y “SSM” la porecion este de la
Sierra Madre del Sur.



El espesor de la Faja Volecanica Transmexica propuesto en el modelo inicial (Figura 7) varia
de 2 a 5 km. Sin embargo. las perturbaciones calculadas utilizando ondas superficiales y
sismos muestra reducciones a la velocidad observadas a profundidades de hasta 20 km en
la zona oeste del modelo, cerca del bloque de Jalisco, y 10 km en el centro del pais, sugiriendo
que estos valores podrian ser una estimacién del espesor de la FVTM. A partir de los
gradientes es posible inferir que debajo de la zona activa de la FVTM., en la corteza profunda,
existe una zona de alta velocidad, que también ha sido observada en otros estudios de
tomografia sismica (Husker & Davis, 2009; Chen & Clayton, 2012) y con estudios
magnetoteltiricos (Jédicke et al., 2006) como zonas de baja resistividad que corresponden a
la zona de magmatismo sobre la placa subducida y asociado con la cunia del manto.

El gradiente de la inversion muestra que en la zona central del Terreno Guerrero la
velocidad debe incrementar, en la regién central de la Sierra Madre del Sur. Las altas
velocidades parecen estar asociadas con el complejo Xolapa, un protolito metavolcanico y
metasedimentario del paleozoico debajo del ensamble mesozoico de calizas y rocas
vulecanosedimentarias (Sedlock et al., 1993; Moran-Zenteno, 1985). En esta region la corteza
en el modelo inical tiene un espesor de 30 km. Sin embargo, el gradiente indica una
disminucién en la velocidad a partir de 15 km (Perfil B-B’ en Figura 14), siendo maxima a
25 km de profundidad. Esta disminucion de la velocidad parece estar relacionada con la zona
de subduccion debajo de Guerrero y el acoplamiento de la placa oceanica con la placa
continental mediante una capa de baja velocidad formada durante los periodos del
aplanamiento y retroceso de la subduccion (Pérez-Campos et al., 2008; Dougherty & Clayton,
2014). Esto indica que la cuna del manto no esta presente por encima de la porcion horizontal
de la placa de Cocos como en el modelo inicial de este estudio, si no como un remanente de
la cuna del manto removida durante el acoplamiento de la placa de Cocos con la base de
Norteameérica, explicando la ausencia de la terremotos en la subduccion en Guerrero partir
de 30 km de profundidad, donde inicia la subduccién horizontal y que coincide con la zona
en donde ocurren sismos silenciosos y tremores no volcanicos en la corteza continental y en
la interfase entre placas (Payero et al., 2008; Song, 2009).

En la region sureste de la Sierra Madre del Sur, al sur del Campo Voleanico Michoacan
Guanajuato (CVMG) en el gradiente aparece una perturbacion de alta velocidad desde la
superficie hasta casi 40 km de profundidad (SSM en Figura 14, Perfil A-A’). Esta estructura
parece estar relacionada con la cuna del manto e incluso parece estar conectada con otra
perturbacion de alta velocidad en la zona de subduccion. Esta estructura aparece también
en el kernel de ondas superficiales de las funciones de Green y en el de los sismos, una
porcion se ha observado en estudios tomograficos de la region Michoacan-Jalisco con ruido
ambiental en periodos entre 5 y 30 segundos (Cordoba-Montiel et al., 2014; Spica et al.,
2014), lo que apunta a un modelo con una corteza delgada en esta region y a un aumento en
la wvelocidad coincidente con el Complejo Arteaga, reconocido como un basamento
measedimentario triasico con varios cuerpos intrusivos localizados al oeste en el Terreno
Guerrero (Moran-Zenteno, 1985). Al oriente de la zona de alta velocidad se observa una zona
de baja velocidad que concide bien con la morfologia de la cuenca del Rio Balsas (RB en
Figura 14).



Los Terrenos Mixteco vy Zapoteco se encuentran en la zona sureste del modelo en el estado
de Oaxaca. En estas zonas se observan bloques en los que la perturbacion a la velocidad en
la corteza somera se alterna de negativo a positivo, una interpretacion es complicada. La
zona de baja velocidad al este del arreglo MASE en Guerrero parece estar asociado con el
limite tecténico entre los terrenos Oaxaca v Guerrero y a la Plataforma Morelos (MP)
(Moran-Zenteno, 1985). Al sur, la estructura tectonica en la costa es el Terreno Xolapa, en
donde el kernel indica una reduccion a la velocidad en la corteza somera mientras que a
mayores profundidades indica un aumento (zona de la costa en perfil B-B’ en Figura 14)

Perturbaciones de longitud de onda corta aparecen en la region sureste del modelo, sobre el
bloque Oaxaca. Debido a su tamafio vy a que no se observan con detalle suficiente en
profundidad es dificil interpretar si las perturbaciones son resultado de alguna estructura
gelogica o si son artefactos de la inversion. Sin emabargo, estas anomalias aparecen en una
zona geologicamente compleja del suroceste de Oaxaca. En esta zona hay una buena
cobertura de rayos, lo que soporta la idea de que se trata de estructuras geologicas someras
asociadas posiblemente con la alternancia de rocas volcanicas y sedimetarias, al
metamorfismo y deformacion de esta zona y a los sistemas de fallas NS que separan el

terreno Guerrero del terreno Oaxaca (Moran-Zenteno, 1985).

El gradiente también muestra heterogeneidades de escala local a profundidad pero que son
continuas en la direccion vertical con respecto a las heterogeneidades observadas en la
superficie, por ejemplo, las zonas de baja velocidad debajo de los edificios volcanicos. Las
maximas perturbaciones se encuentran en las zonas donde ocurren la mayoria de los
hipocentros sugiriendo que las localizaciones de los sismos no son precisas, aunque estos
maximos podrian estar relacionados con artefactos creados por la inversion y que
normalmente son observados cerca de la fuente y de los receptores.
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Figura 15. Gradiente observado en la primera iteracion. Del lado izquierdo el gradiente a 10
km de profundidad y a la derecha el 20km.



La orientacion general de las perturbaciones a profundidad parece seguir la geometria de la
placa de Cocos debajo de la placa de Norteamérica siendo mas o menos simétrica con
respecto a la linea del arreglo MASE (Figura 15). En la parte centro-sur del modelo, el
gradiente a 20 km de profundidad indica las zonas de baja velocidad que coinciden con la
zona de baja velocidad entre la corteza continental y la placa ocednica que se observa con
mas claridad en el perfil B-B’ de la Figura 14. Esta estructura no se distingue a 10 km de
profundidad, sugiriendo que se debe al acoplamiento entre las placas de Cocos ¥y
Norteameérica.

Los gradientes a 10 y 20 km indican disminuciones a la velocidad debajo de las zonas donde
se encuentra el vulcanismo activo. Estas zonas de baja velocidad coinciden con las regiones
de fusion parcial de la corteza desplazadas ligeramente hacia al norte con respecto a la
posicion de los volcanes activos y a las zonas de disminucion de la velocidad que indica el
gradiente en superficie. Al oriente de Michoacan, entre el CVMG y el Valle de Toluca el
gradiente indica un aumento a la velocidad. Esta zona va desde la costa hasta la parte norte
del modelo y se encuentra por debajo de las zonas en las que no se observa vulcanismo activo,
incluso no se distinguen heterogeneidades asociadas con la FVTM como en superficie, lo que
sugiere que los sistemas de fallas, como CT y MA son estructuras someras inducidas por el
vuleanismo reciente. Al sur de los campos volecanicos del centro de México y Cerro Grande,
el gradiente en superficie indica regiones en las que la velocidad debe aumentar, estas zonas
coinciden con la parte norte del terreno Mixteco, un basamento formado por secuencias
sedimentarias premesozoicas (Sedlock et al., 1993).

Los sismogramas calculados con el modelo actualizado en la primera iteracion muestran
ajustes mejores sobre los sismogramas observados. Las perturbaciones mas grandes al
modelo inicial indicadas por el gradiente ocurren en la superficie. Indicando que los FGDS
medidos en las fases sismicas de las ondas superficiales son mayores comparados con los
funcionales medidos para las ondas de cuerpo. La Figura 16 muestra la comparacion entre
los sismogramas observados y sintéticos calculados con el modelo inicial ¥ con el modelo
actualizado en la primera iteracién. Los ajustes entre sismogramas mejoran notablemente,
por ejemplo, el corrimiento de la fase en las estaciones IGIG y JRQG vy las correcciones en
amplitud en las estaciones DHIG v TOIG resultan en mejores ajustes entre sismogramas.
Estas estaciones se encuentran en las regiones donde se midieron los residuos mas grandes
con el modelo inicial.

Las funciones de Green también tienen mejores ajustes en las fases después de la primera
iteracion (Figura 17). La Figura 18 muestra la comparacion entre las distribuciones de los
residuos entre los sismogramas observados v los calculados con el modelo inicial y con el
modelo de la primera iteracion. El promedio del errvor y la varianza son mas cercanos a cero
después de una iteracion, la reduccion a la funcion de desajuste es de 8.1%. La mejora de los
ajustes entre los sismogramas observados y sintéticos y la disminucion del error es un
elemento que valida el modelo que se obtuvo. Otras pruebas mas rigurosas se pueden aplicar
cuando el modelo mejore sustancialmente después de varias iteraciones, ya que realizar
simulaciones para calificar la resolucion en cada iteracion seria muy costoso en términos de
tiempo de computo y esta fuera del alcance de esta tesis.
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Figura 16. Sismogramas sintéticos y observados del sismo del 13/08/2014-06:47:30 (Mw 4.8), en
Oaxaca (Lon -98.2, Lat 16.4, Profundidad Tkm). A la izquierda los caleculados con el modelo inicial
v a la derecha con el modelo después de la primera iteracion.
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Figura 17. Comparacion entre los sismogramas ohservados (verde) y los sismogramas sintéticos
calculados con el modelo inicial (azul) y los calculados con el modelo después de una iteracion
(rojo) en el rango de periodos de 10-100 s. A la izquierda las funciones de Green empiricas entre
la estacion MOIG y algunas estaciones. La distancia se muestra como referencia. A la derecha la
componente vertical de los sismogramas observados en algunas estaciones debidos al sismo del

20/03/2015-22:29:09 (Mw 5.4) al sur de Puebla.
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los sismogramas sinteticos calculados con el modelo inicial ¥y con el modelo después de una
iteracion. Después de una iteracion el error disminuye 8.1%.
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4.3 Observaciones y Conclusiones

La tomografia sismica de forma de onda completa se ha convertido en una herramienta muy
poderosa para estudiar la estructura de la Tierra, va que los recursos computacionales
necesarios para su implementacion eficiente actualmente estan disponibles. Esta técnica
permite mejorar modelos de velocidad de propagacion de ondas sismicas utilizando gran
parte de la informacion contenida en los sismogramas, por lo que requiere relativamente
menos sismos y estaciones que otras técnicas tomograficas que emplean informacion de una
sola fase (Woodhouse & Dziewonski, 1984: Romaniwicz, 2003; Lee et al., 2014).

En esta tesis se muestran resultados preliminares de la tomografia sismica de forma de onda
en el centro de Meéxico analizando el kernel de sensibilidad obtenido en la primera iteracion.
El modelo inicial tridimensional de la tomografia fue construido mediante la interpolacion
de la informacion aportada por distintos estudios de la estructura geologica con resolucion
en diferentes escalas y en diferentes zonas de la corteza de México. Por esta razon las
unidades geologicas que componen el modelo inicial son poco heterogéneas.

La densa cobertura de las trayectorias en la region de estudio brinda certeza de que las
perturbaciones senaladas en el gradiente de la primera iteracion estan relacionadas con
heterogeneidades no incluidas en el modelo inicial. y que coinciden con estructuras
geologicas regionales identificadas en diferentes estudios previos. La discusion de los
resultados fue en términos de las coincidencias entre las perturbaciones a la velocidad que
senala el gradiente con posibles estructuras geologicas y tectonicas. Sin embargo, una
interpretacion mas rigurosa se debe realizar con un modelo final después de varias
iteraciones, cuando la funcion objetivo esta suficientemente cerca del minimo global de tal
forma que las diferencias entre sismogramas sean muy pequenas.

El modelo inicial es importante para la convergencia del método tomografico. Sin embargo,
la evaluacion del modelo inicial sefiala desajustes importantes en la zona de la FVTM, donde
la estructura geologica es poco conocida. Las mediciones dependientes de la frecuencias del
tiempo de desfase y la reduccion de la amplitud de los FGDS son medidas robustas del error,
lo que disminuye el ntimero de minimos locales de la funcion objetivo, facilitando la
convergencia del método tomografico iterativo aun cuando el modelo inicial no se encuentra
lo suficientemente cerca del minimo global. Por esta razon se eligieron los FGDS como
medida del error para la primera iteracion. En posteriores iteraciones, continuando con el
proyecto, se planea utilizar los residuos entre sismogramas como medida del error.

La estructura tridimensional recuperada con solo una iteracion muestra buena correlacion
con otros estudios tomograficos tridimensionales en el centro y sur de Meéxico (e.g. Gaite, et
al., 2015; Chen & Clayton, 2012). Las diferencias entre los kernel de inversion construidos
utilizando ondas superficiales de las FG y los registros completos de sismos muestra que es
posible obtener resultados similares con ambas técnicas. Sin embargo, la resolucion
aumenta combinando informacion de todos los datos disponibles. Los ajustes entre los

simogramas observados y los sintéticos mejoran con la primera iteracion.
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5 RECONOCIMIENTOS

Las redes acelerograficas y sismologicas del Instituto de Ingenieria (II) y del Instituto de
Geofisica, respectivamente, son operadas y mantenidas por la Unidad de Instrumentacion
Sismica del IT y el personal del Servicio Sismologico Nacional.

Esta tesis fue parcialmente financiada por los proyectos DGAPA-PAPIIT TB100313-
RR170313, el proyecto marco Red Sismica Mexicana (UNAM-SEGOB), el proyecto (UNAM-
IMP) Sismica Pasiva de Microtremores en la deteccion de yacimientos Shale gas/oil, el
Consejo Nacional de Ciencia y Tecnologia (CONCYT) a traves del programa de becas de
posgrado v el Programa de Posgrado en Ciencias de la Tierra con sede en el Instituto de

Geofisica de la UNAM.
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