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RESUMEN de la tesis de Leobardo Lopez Pineda, presentada como requisito
parcial para la obtencién del grado de DOCTOR en CIENCIAS en Ciencias de la
Tierra. Ensenada B. C., México, junio de 2005

ANALISIS DE LA SISMICIDAD Y ESTRUCTURA DE LA CORTEZA EN EL
GOLFO DE CALIFORNIA

/

Resumen aprobado por: ' ( ( '
' Dr. Cecilio Javier Rebollar Bustamante
Director de tesis

Analicé los sismos de Loreto del 12 de marzo del 2003 (Mw = 6.2) y el de
isla Angel de la Guarda (IAG) del 12 de noviembre del 2003 (Mw=5.5). Que
respectivamente ocurrieron en la falla transformada que une las cuencas de
Guaymas y Carmen y en el extremo occidental de la isla Angel de la Guarda del
Golfo de California. El sismo de Loreto fue localizado en 26.615° N y 111.092 W
La localizacion del sismo IAG fue de 29.162 N y 113.372 W. En ambos casos la
profundidad estimada fue de 5 2 km. Estos sismos tuvieron una secuencia de
precursor-evento principal y replicas. Las réplicas delinearon los segmentos de
ruptura. El sismo de Loreto tuvo un mecanismo de falla de rumbo lateral derecha
fue de 1172 = 4° de rumbo, 79° = 2° de echado y 1682 + 22 de deslizamiento. En
tanto que el sismo IAG tuvo un mecanismo de falla normal de 3202 + 5° de
rumbo,70° + 52 echado y —80° + 5 de deslizamiento. Ambos sismos y sus
precursores tuvieron funciones de tiempo aparente de la fuente de 6 segundos asi
como geometrias de falla similares. Los valores de caida de esfuerzos estatica en
el Golfo de California estan entre 0.2 a 12.5 Mp (2 a 125 bars). Y entre las
cuencas Guaymas y Farallon se presentan las mas grandes caidas de esfuerzos
estaticas de la region.

En la segunda parte de este trabajo, analicé la dispersion de las ondas
Rayleigh y Love de siete sismos que se localizaron en California E.U, en el Golfo
de California y en Colima, México. Se analizé el modo fundamental entre los
periodos de 10 y 40 segundos. La metodologia utilizada se conoce como el
Anélisis de Filtrado Multiple e inversién descrita en el trabajo de Herrmann vy
Ammon (2002). Con esta metodologia obtuve espesores de corteza y modelos de
velocidades debajo de cada estacion. Los espesores de corteza obtenidos en el
noroeste de Baja California concuerdan con estudios previos. Construi dos
transectos de 1200 km con rumbo NW-SE paralelos a la Peninsula (occidental y
oriental) y otro a lo largo de las costas de Sonora y Sinaloa para estimar la
estructura cortical. Encontré que la estructura cortical de la parte occidental de la
peninsula de Baja California es similar con la estructura cortical de Sonora y
Sinaloa. La correlacién entre estos transectos sugiere un desplazamiento entre



250 y 300 km de la peninsula de Baja California con respecto a Sonora y Sinaloa.
Este resultado es congruente con el desplazamiento calculado mediante la
~datacion  de depdsitos micénicos localizados en San Felipe, Baja California
(placa Pacifico) e isla Tiburén en el oeste de Sonora (placa Norte América).

Palabras clave: Sismotectdnica, Moho, estructura cortical, fuente sismica.



ABSTRACT of the thesis presented by Leobardo Lopez Pineda, as a partial
requirement to obtain the DOCTOR IN SCIENCE degree in Earth Science.
Ensenada, BC Mexico, June 2005

Analysis of the seismicity and the estimate of the crustal structure of
the Gulf of California

Abstract approved by (D
{

Dr. Cecilio J. Rebollar Bustamante
Thesis advisor

| studied de Loreto earthquake that occurred 12 March 2003 Mw=6.2 and
the Isla Angel de la Guarda earthquake that occurred 3 November 2003 Mw=5.5.
These earthquakes occurred in the tranform fault that connect the Guaymas and
Carmen basins and in the west side of the Angel de la Guarda island. The Loreto
earthquake was located in 26.615° Latitude North and 111.09° Longitude West at
a depth of 522 km. The Isla Angel de la Guarda earthquake was located at 29.16°
Latitude North and 113.37° Longitude West at a depth of 542 km. We calculated
their source parameters using Brune theory. This earthquakes had a behavior of
foreshock-event aftershocks. Fault geometry was calculated from the forward body
wave modeling using the seismograms of the closest seismic station to the
epicenter. The fault plane solution of the Loreto earthquake was right hand strike
slip fault with the following geometry: 117°+4° of strike, 79°+2° of dip and 168°+2°
of rake. On the other hand the Isla Angel de la Guarda had a normal fault plane
solution with a 320°+5° of strike, 70°£5° of dip and -80°+5° of rake. Both
earthquakes had similar source time functions with a duration of 6 seconds. Stress
drops of the earthquakes that have occurred in the Gulf of California varied from
0.2 to 12.5 Mp (2 to 125 bars). The static stress drops of the earthquakes that
occurred in the transform fault that joint the Guaymas and Carmen basins are the
largest of all the earthquakes that have occurred in the Gulf of California.

Dispersed surface waves of regional events recorded at NARS-Baja and
RESBAN networks located over the Baja California Peninsula, Sonora and
Sinaloa, Mexico, were used to estimate shear wave elastic models and crustal
thickness. | analyzed fundamental modes of surface waves with period between 10
and 40 seconds. Multiple filter analysis and the inversion described by Herrmann
and Ammon (2002) was used. Crustal thickness estimated in the Peninsular
Ranges of Northern Baja California agree with those obtained by previous studies.
| analyzed dispersion of surface waves with northwest-southeast travel paths along
the east and west of the Baja California Peninsula as well as a northwest-
southeast travel path west of Sonora-Sinaloa Mexican states. It was found that the



crustal structure east of the Baja California Peninsula is similar to the structure of
Sonora and Sinaloa. The correlation between those two structures suggested that
a distance of the order of 275+25 km separated them, if we consider Baja
California Peninsula as a rigid body moving toward the northwest relative to the
North America plate. This displacement between the structures agree with the
displacement calculated with dating of Miocene deposits located in San Felipe
Baja California Peninsula (Pacific Plate), and Isla Tiburon located west of Sonora

(North America plate).

Keywords: Seismotectonic, Moho, Crustal structure, seismic source.
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ANALISIS DE LA SISMICIDAD Y ESTRUCTURA DE LA CORTEZA EN EL
GOLFO DE CALIFORNIA

INTRODUCCION GENERAL

En el Golfo de California se han realizado estudios sismolégicos por
Phillips (1964), Lomnitz et al (1970), Brune (1970), Lonsdale (1989,1991), Goff et
al. (1987) para determinar la estructura cortical y los parametros de fuente de
sismos localizados en el Golfo de California. Estos estudios caracterizaron y
delimitaron rasgos tecténicos en el Golfo de California. Recientemente Gonzélez-
Fernandez (2005), Rebollar et al. 2001, Fletcher y Munguia (2000) y Wong (2000)
han realizado investigaciones tendientes a determinar la estructura cortical del
Golfo de California y a estudiar la fuente sismica de eventos locales y regionales
que han podido corroborar que el Golfo de California es una regién de apertura
continental. Los centros de dispersiéon estan bien desarrollados en la boca del
Golfo y progresivamente hacia el noroeste se convierten en cuencas oceanicas
transicionales. La Figura 1 muestra los principales rasgos tecténicos de la region.
Los esfuerzos regionales que dan origen a este régimen tectdnico son
aproximadamente norte-sur de compresion, y este-oeste de tension (Goff et al.
1987). La corteza en la boca del Golfo es predominantemente oceénica y al

noroeste es continental (Lonsdale, 1989) un parametro importante de la corteza es



su espesor, por ejemplo, la corteza entre las cuencas Wagner y Delfin tiene un
espesor de aproximadamente 20 kilometros (Gonzalez-Fernéndez et al. 2005).
Este marco tectonico da origen a sismos en zonas a lo largo de las fallas
fransformes, cuencas y centros de dispersién. Sin embargo, las magnitudes de
esta actividad son menores o iguales a 7 (Pacheco y Sykes, 1992). Los sismos
que ocurren en las fallas transformes son los de mayor magnitud y tienen
mecanismos de falla de rumbo. Por otro lado, los sismos que ocurren en los
centros de dispersion tienen mecanismos de falla usualmente normales. También
ha habido sismos con ruptura compleja, asi en el estudio del sismo de magnitud
5.5 que ocurrié el 26 de noviembre de 1997 en la cuenca Delfin. La ruptura inicié

como falla inversa y terminé como falla de rumbo (Rebollar et al. 2001).
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Figura 1. Rasgos estructurales del Golfo de California, se indica la ubicacién de
las fallas transformes, cuencas extensionales y centros de dispersion (Figura
modificada de MARGINS (2004).



Una de las regiones de mayor interés para los estudiosos de la tecionica
de placas es sin duda el Golfo de California, donde se llevan a cabo los procesos
de interaccién de placas oceanica y continental con movimientos transformantes y

extensionales originando sismicidad, vulcanismo, cuencas oceénicas, flujos de

- calor, fallas de rumbo, normales y complejas formas de ruptura por ejemplo

(Clayton et al, 2004; Rebollar et al. 2001; Rodriguez-Lozoya 2005; Lonsdale,
1989; Fabriol, 1999; Gastil,1991).

Actualmente el proyecto entre investigadores del Centro de Investigacion
Cientifica y de Educacion Superior de Ensenada (CICESE), del Instituto
Tecnolégico de California (CALTECH) y de la Universidad de Utrecht (Paises
Bajos) ha permitido la instalacion y operacién de las redes NARS-Baja (Network of
Autonomously Recording Seismographs, Baja California) y RESBAN (Red
Sismolégica de Banda Ancha) compuestas de 23 estaciones ubicadas alrededor
del Golfo de California en los estados de Baja California, Baja California Sur,
Sonora y Sinaloa. Estas estaciones son de banda ancha (0.05 a 50 Hz) y registro
continuo a 20 muestras por segundo. El propésito de estas redes es estudiar la
sismicidad local y regional, asf como la estructura de la corteza y manto superior
(Figuras 2 y 3). Esta cobertura instrumental nos permitird detectar la actividad
sismica qué ocurre en el Golfo de California. Con las redes NARS-Baja vy
RESBAN es posible realizar localizaciones de sismos con magnitudes del orden

de 2 para que eventualmente definan los sectores mas activos en el Golfo de

California.
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Por otra parte, existen pocos estudios que se hayan llevado a cabo en el
Golfo de California para calcular el espesor de la corteza usando ondas
superficiales. Uno de estos estudios fue llevado a cabo por Thatcher y Brune
(1973). Ellos analizaron ondas Rayleigh y Love en el rango de periodos de 6 a
40 -segundos para calcular velocidades de fase y de grupo registradas en
estaciones de periodo largo localizadas al sur de California.

Mi trabajo de tesis consistid en estudiar el terremoto de Loreto que ocurrid
el 12 de marzo del 2003 de magnitud Mw=6.2 y el sismo de Isla Angel de la
Guarda que ocurrio el 12 de noviembre del 2003 de magnitud Mw=5.4. En la
primera parte obtuve los parametros de fuente de estos sismos y los comparé con
los calculados en el Golfo de California. En segundo lugar analicé las ondas
Rayleigh y Love de siete sismos originados a distancias regionales para
determinar modelos de velocidades de cizalla (Vs) en cada una de las estaciones
sismolégicas de la red. Asimismo, calculé el espesor de la corteza en cada una
de las estaciones localizadas a lo largo de la Peninsula de Baja California y el
estado de Sonora.

Para analizar los registros de velocidad, éstos se corrigieron  por
instrumento y se integraron para obtenerlos en desplazamiento con el programa
PITSA (Scherbaum, 1993). Para llevar a cabo las localizaciones hipocentrales usé
los programas HYPO71 (Lee y Lahr, 1972) e HYPOCENTER (Lienert et al. 1986,
Lienert et al, 1988 Lienert y Havskov 1995). Para calcular los sismogramas
sintéticos y mecanismos focales utilice los programas de Herrmann, (1987). Un

buen ejemplo donde se ilustra el empleo de estos programas es el trabajo de



Rebollar et al. (2001). Para el estudio de las ondas superficiales utilice el método
~de filtrado mudltiple (Herrmann 2002) y la técnica descrita por Aki y Richards
(pagina 252, 2002) en el dominio del tiempo. Cuando fue necesario desarrollé mis
propios codigos numéricos para el calculo de magnitudes, momento sismico,
caida de esfuerzos estaticos y ajuste de gréficos.
En el capitulo | describo los siguientes elementos conceptuales: la localizacién
epicentral e hipocentral, la idealizacion de la fuente sismica, el analisis espectral
para calcular el momento sismico, area de ruptura y caida de esfuerzos estaticos.
También describo el método de filtrado miultiple en el manejo de ondas
superficiales.

En los capitulos Il y lll calculé los pardametros de la fuente sismica de los
terremotos del 12 de marzo del 2003 y del 12 de noviembre del 2003. En el
capitulo IV realicé el andlisis de las velocidades de grupo de las ondas Rayleigh y
Love con la finalidad de determinar la profundidad del Moho en la Peninsula de
Baja California y el estado de Sonora. Concluyo este trabajo con una discusion de

los resultados.
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i CONCEPTOS SISMOLOGICOS

Una de las tareas del sismdlogo es inferir a partir de un sismograma el
origen y el medio a través del cual se han propagado las ondas sismicas. Esta
inferencia puede realizarse a partir de dos enfoques: solucién al problema directo
o solucién del problema inverso.

El problema directo asume la propuesta de un modelo que predice las
observaciones obtenidas en la superficie de la Tierra. Estas observaciones
pueden ser los tiempos de arribo de las fases sismicas, las formas de onda, las
amplitudes, la dispersion y la atenuacién. Que mediante el proceso de ensayo y
error se ajusten los datos observados con los calculados por el modelo
considerado.

En el problema inverso, a partir de un conjunto de datos observados, se
determina el origen y el medio que recorrieron las ondas sismicas. Aqui se
requiere de técnicas matematicas que a partir de una matriz de datos se obtengan
los parametros del medio.

LLos problemas que enfrenta este trabajo comprenden desde la localizacion
epicentral, hasta la obtencién del modelo de velocidades de la region, pasando
por el tipo de fuente que origina el sismo, mecanismo de dislocacion, formas de
onda, momento sismico, tasa de momento sismico y caida de esfuerzos

estéaticos tanto en el dominio del tiempo como en la frecuencia. En algunos casos
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usé la solucion del problema directo, como es el caso de la construccion de
sismogramas sintéticos y su comparacion con las formas de onda directamente
obtenidas de los sismogramas de campo. En otros casos usé la solucion del
problema inverso en la localizacién epicentral y en la obtencién de los modelos de

velocidad a partir de las ondas supetficiales.

il.1 Localizaciéon de terremotos

Partimos del supuesto de que conocemos el modelo de velocidades de la
region y en base a esto estimamos los tiempos de viaje de ias fases sismicas.
Asumimos que el terremoto ha ocurrido en un tiempo origen ¢ y en una posicion
x(x,y,z) que es el hipocentro o foco sismico. Como el sismo ha sido registrado en
n estaciones sismoldgicas, ubicadas en Xi=(Xi,Yi,Zi), en un tiempo absoluto
Ti =T (x,Xi)+1, que es el tiempo cuando se originé el evento mas el tiempo que
viaja la fase sismica desde su posicién original hasta donde se ubica la estacion
sismologica.

Los tiempos observados Ti pueden ser considerados como el resultado de
una funcién u operador A sobre un conjunto de pardmetros m del modelo, siendo
éste un vector modelo compuesto por las tres coordenadas espaciales y el tiempo
origen, esto es:

Ti = A(my) (1)
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donde mj = (x,v,z,£)

El problema inverso puede foﬁnularse como encontrar los parametros
espaciales y temporales de origen que mejor ajusten al tiempo observado,
partiendo dg:a una solucién inicial.

El vector mj, inicial puede ser aquel que consideremos mas cercano a la

solucion en base a los antecedentes o conocimiento de la region.

El tiempo resultante serd Ti, = A(mj,), este valor no es exactamente el
esperado, por lo que determinamos el cambio Amj entre los vectores mj, y mj .

En general los tiempos observados no dependen linealmente del modelo de
parametros, por lo que linealizamos el problema mediante una expansion en
series de Taylor. Tomando en cuenta el modelo inicial y el término lineal, esto es,

(Stein y Wysession,2003):

oTi
Ti=Tio+ Y ——|,. Amj @)
; Imj "

Esta expresion puede escribirse en términos de ATi, = Ti —Ti, asi:

AT, = Za—ﬂ_ |y, Amj (3)

7 omj
La ecuacion 3 es la representacion matricial de un sistema de ecuaciones lineales
simultaneas, cuya solucion se basa en encontrar los cambios en la expresién

paramétrica Am que, cuando multiplique a las derivadas parciales conocidas de

Ti con respecto a los parametros mj se obtenga la diferencia entre los tiempos



12

calculados y observados. Una forma de resolver el sistema es a través de la

multiplicacion de la matriz inversa, esto es:

aTi, | | T
DS b N @

Para la localizacion hipocentral, Gnicamente se utilizan cuatro parametros y
bastaria tener cuatro observaciones que nos representaran un sistema de cuatro
ecuaciones simultaneas con cuatro incégnitas para que el problema quedara
resuelto. En la practica, se obtienen mas de cuatro observaciones, por lo que el
sistema de ecuaciones esta sobredeterminado. Por esto, no es posible utilizar el
criterio anterior ya que la matriz principal no es cuadrada y por consiguiente, no
tiene inversa.

Otro aspecto que se debe tomar en cuenta, es que ningin modelo puede

resolver en forma exacta el problema, debido a multiples causas. Entonces si

consideramos el error »* en términos de su desviacion estandar o, de esta

manera.
| 3T "
2S5 AT =S 2 Ay 5
Z Z o_? |: '1’0 ij:amj My T’I_]:| ( )
Minimizando el error.
2 (6)
oy 0

dAm, -



_obtenemos,

3Ti ori ] aTi
E ATi = E —An
I@mJL : { omj 1J:|

despejando Amj :

Am = Z JTi [Z oTi 3 BTIJ

om, | 5 om, 5 Imj

el operador,

Z aai,i {Z 37 3 BTiJI

~ omy, 5 Imyj

om,

13

(8)

(9)

es llamado la inversa generalizada y proporciona la mejor solucién en el sentido

de minimos cuadrados porque da el mas pequefio error cuadratico e invierte una

matriz no necesariamente cuadrada.

il.1.1 Breve historia de los programas de inversién para localizar

terremotos.

En 1910 Geiger postuldé el problema de localizacion de sismos y en 1972

Lee y Lahr desarrollaron el coédigo HYPO71 para determinar el hipocentro y la

magnitud basados en los primeros arribos de sismos locales, Lomnitz (1977)

sefiald que habia discrepancias entre varios investigadores en la localizacion

epicentral que podrian ser hasta de 50 km, aun utilizando los mismos datos y
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calculados con el mismo cédigo. Klein (1978) introdujo los avances de la teorfa
inversa, flérmuladajnicialmente por Backus y Gilbert (1968,1970) y el desarrollo de
la inversa generalizada por Jackson (1972) y Wiggins (1972) para desarrollar el
algoritmo HYPOINVERSE . Posteriormente, Lienert et al. (1986) combinaron las
secciones probadas de los algorirtmos anteriores y construyeron el programa
HYPOCENTER agregando un factor de amortiguamiento en los términos de la
diagonal de la matriz antes de ser invertida, esto es si la suma de los residuales
se incrementa, el programa regresa a la iteracion anterior, incrementando el factor

de amortiguamiento y después se repite el proceso.

II.2 Caracterizacion de la fuente sismica

I1.2.1 Modelo de fuente sismica

En todos los estudios sismoldgicos necesitamos considerar el esguema
fisico que permita explicar el fenémeno observado. En este caso se considera una
superficie plana dentro de la Tierra que se comporta en forma elastica de acuerdo
a la ley de Hooke. La superficie plana, al ser sometida a una diferencia de
esfuerzos o tracciones sufrird una dislocacion o desplazamiento. Esta dislocacion
es pequefia en comparacion con la distancia entre el punto de origen y el punto de
observacion.

Inicialmente, Reid en 1910 propuso el modelo de rebote elastico, para

explicar el origen del terremoto que ocurrié en 1906 en San Francisco California,
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E.U. Este modelo supone que los esfuerzos se van acumulando en una regién
hasta que se supera la resistencia del material y ocurre la fractura, con
movimientos relativos entre sus hartes, y posteriormente la relajacion de los
esfuerzos.

"Aétualmente el modelo mas representativo de dislocacién es el avalado por
el patrén de radiacién de las ondas sismicas y esta originado por un par doble

de fuerzas (Honda, 1962).

La dislocacion puede ser expresada en términos de funciones de Green,

U, = [ at[[[£,&.0G, (e t-7:x0)dv(e)
v

+ [; dt jj (G, (.t = ;x0T (u(e,7),n) —u,(&,1)Cyy ()1, G, (£, — 7, x,0)}dS(e)  (10)
5

de acuerdo al teorema de representacion de Aki & Richard (2002, pagina 28),

U, es el desplazamiento en un cierto punto de coordenadas (x,t) debido a las
contribuciones de la fuerza f a través de un volumen V, de la fuerza de traccién

T y al desplazamiento S sobre la misma superficie.
El desplazamiento en un medio infinito debido a una fuerza lo podemos

expresar en términos de los campos lejano y cercano y esta dado por:

1 1
u,(x.t) = F, *G;; :%(3%7@ - é]j)r—3 '[/frFU(r —-17)dt

1 1 1 1
= W}-;Fo(r—r/a)—ﬁ(mj—%);Fo(wr/ﬁ) (11)

dmpor o[
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donde ¥ es el vector unitario del punto fuente al punto receptory r es la distancia
entre estos puntos. F; es la fuerza aplicada.

Una caracteristica del campo lejano es que su desplazamiento puede ser
descompuesto en sus componentes de onda-P y onda-S. Este desplazamiento
puede ser expresadd en funcién de un tensor de momento sismico que es funcién
del tiempo y nueve pares de fuerzas que son necesarias para representar las
fuerzas equivalentes de una discontinuidad arbitraria en desplazamiento, en un
medio anisotropico. Cada uno de las componentes del tensor puede expresarse
en términos del echado, deslizamiento y rumbo de la falla multiplicado por el

Momento sismico estatico (M ,) propuesto por Aki (1966), que es el producto del

area de la falla por la dislocacién y por el coeficiente de rigidez.

En términos del tensor de momento, el desplazamiento u(x,t) puede
expresarse como:

u(x,)=M; *G,, ; (12)
donde M es el tensor de momento sismico cuyas componentes son:

M, =~M ,(send cos Aseng + sen2dsenisen’ @)
1
M, =+M ,(send cos Acos2¢ + 5 sen2dsenisen2@) =M ,,

M, =—M ,(cos 6 cos Acos ¢+ cos 20sendsend) = M 5, (13)
M,, =+M ,(send cos Asen2¢ — sen2dsenicos’ @)

M, =~M ,(cos & cos Aseng — cos 28senAcos @) = M 5,

M ., =+M ,sen2oseni

~son las funciones de Green.

ni, j

y G
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Con los elementos tedricos brevemente expuestos, es posible explicar las
variaciones de las formas de ohda representadas en los sismogramas y a través
de la técnica de sistemas lineales, ‘construir  un sismograma sintético. La
compa-racién de éste con los sismogramas observados es lo que denominamos
modelado de la forma de onda y es una herramienta poderosa para entender los
procesos de ruptura de las fallas.

El sismograma u(t) puede expresarse como una convolucién de tres filtros
basicos:

u(t) = s(t) * g (t) * i(1) (14)
donde s(r) es la sefial de la fuente sismica, i(r) es la respuesta de instrumento y
g(1) es el medio donde se propaga la sefal.

En términos del tensor de momentos podemos expresar al sismograma

sintético como:

u, (x,1) = s(t)*i(f) * i (m, -G, (©))
i=1

m, =M,
m, =M ,, (15)
my =My,
m, =M,
ms =M,

donde u, son los desplazamientos radial, vertical o tangencial y G, son la

funciones de Green correspondientes.

El sismograma contiene informacién del mecanismo focal, de la

profundidad vy la funcién de tiempo de la fuente. Con la comparacion de las
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amplitudes de las formas de onda del sismograma sintético y el observado
podemos inferir el momento sa’smiéo.

Un -programa de computo robusto para calcular sismogramas sintéticos es
~ el desarroliado por Herrmann (1987). Este programa consiste en una serie de
subrutinas que-a partir de un modelo estratificado de corteza, utiliza la técnica de
propagacion de Haskell (1953)-Thompson (1950) y evalta la respuesta del medio
para diez funciones de Green basicas en términos de la frecuencia y del ndmero
de onda. Posteriormente se calcula el espectro y se integra con respecto al
humero de onda para obtener el espectro en términos de la frecuencia y de la
distancia. Después la salida se deconvoluciona, asumiendo un tipo de fuente, para
obtener la serie de tiempo. Finalmente se calculan las trazas del sismograma
sintético en términos de los parametros del mecanismo de falla, considerando el

modelo de un doble par de fuerzas.

Il.2.2 Analisis espectral

Para caracterizar la fuente sismica es deseable conocer: en primera
instancia los parametros cinematicos: el tamafo del terremoto, velocidad de
deslizamiento de la falla y las dimensiones finales de la falla, en segundo lugar los
parametros dindamicos: tipo de fracturamiento de cizalla, concentracién de

esfuerzos y propagacion de la ruptura, historia de la velocidad de ruptura,
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patrones de directividad y de radiacién. El célculo de estos parametros puede
realizarse tanto en el dominio del tiempo como de la frecuencia.
La funcién temporal de la fuente para un modélo frapezoidal, puede
expresarse como la convolucién de dos funciones “boxcar” ( Lay y Wallace, 1995),
u(t)=M ,(B(t;7,)* B(1;7,)) |
donde 7. es el ancho del “boxcar” y representa la historia de dislocacion de la

particula, en tanto que 7, representa el final de la ruptura.

La convolucién de dos funciones en el dominio del tiempo en el dominio en
el dominio de la frecuencia es la multiplicacién de sus transformadas de Fourier,
entonces, el espectro de la funcién temporal de la fuente podemos expresarla
como un producto de funciones sinc asf:

sen(wr, /2) i sen(@rt, /2) | (16)
wr, 12 wr, /2

ulwy=M, |

En esta expresion, la amplitud del desplazamiento decae conforme se incrementa

la frecuencia. A bajas frecuencias la amplitud es plana para periodos mas grandes

que el tiempo de ruptura de la falla, posteriormente, el espectro decae %) entre el

tiempo de levantamiento 7, y el tiempo de ruptura 7,. Y a altas frecuencias el

espectro decae en %02 :

Del espectro de la funcién temporal de la fuente es posible calcular la caida

de esfuerzos Ac como la diferencia promedio entre el estado de esfuerzos (1))

en un punto antes y el estado de esfuerzos o(t,) después del terremoto.
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Ao = S_"[O'(rz) —o(t,)1dS (17)

donde A es el area de la falla.

i1.3 Ondas Superficiales

La velocidades de fase y de grupo de las ondas superficiales asi como las
caracteristicas de su atenuacién han sido utilizadas para determinar las
estructura de la corteza y manto superior en varias regiones del planeta. (Brune y
Dorman, 1963)

En un semiespacio, la propagacién de las ondas superficiales en direccién
hérizontal, en términos de la frecuencia @, del nimero de onda «, y de la funcion
de profundidad Z(z) en coordenadas cariesianas esta dada por:

u(x,y,z,t) = Z(z)explikx — ar)] (18)
Para evaluar esta expresion es necesario resolver la ecuacion de onda con las
condiciones de frontera que son: los esfuerzos se desvanecen en la superficie
libre (z=0) y cuando z tiende a « las amplitudes se desvanecen en virtud de
que no existe energia adicional que mantenga un movimiento permanente. La
éolucic’)n existe si para cada valor de @, x toma un valor especial que depende de

w, esto es, x,(w), el subindice n indica que podemos obtener varios valores de
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kK que satisfagan la ecuacién, de aqui que K,(@) es un eigenvalor y la
correspondiente solucidnu, (z) es una eigenfuncidn.,

En el caso de las ondas Love para un modelo de una capa plana,
homogénea que sobreyace a un semiespacio, la componente y del

desplazamiento debe satisfacer las ecuaciones de onda:

En O<z<H :

)
Para z>H: |

=G5 &

donde H es el espesor, 4, y p, son el modulo de rigidez y la densidad de la capa

respectivamente.
Resolviendo estas ecuaciones siguiendo a Aki y Richards (2002, pagina

252) se obtiene la relacién de dispersién de las ondas Love:

Hy =5~ 2
tan wH ﬂ[“l—z—in=—€—i (21)
O ¢ 5 L_CI

donde g =./u, /p, es lavelocidad de cizallay c:% es la velocidad de fase.
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[.3.1 Ecuaciones de esfuerzo-desplazamiento de las ondas Love y

Rayleigh

Si. consideramos ondas planas supefficiales que se propagan en la
direccion x que se generan en un medio eldstico, verticalmente heterogéneo e
isotropico ocupando un semiespacio z >0 en la cual los médulos A(z), u(z) y la
densidad p(z) son funciones arbitrarias de z. Las ecuaciones diferenciales que
describen el vector de desplazamiento-esfuerzo para onda Love, esta dada por
(Aki y Richards, 2002):

d(i)_ 0 p@y m __ (22)
dz\l, ) \K'uz)-a’pz) 0 ML

donde I, y [, son funcionesde k, z yo

y para ondas Rayleigh es:

a 0 k K7 () 0 i
d|n|_|-kK@l@+2u@]" 0 0 A +2u@]” | n
dz| 1, k2 (2)~ 0 p(z) 0 0 KU +2u] | n
Iy 0 ~-’p(z) -k 0 J 7,
(23)

donde
E(z) = 4D A2) + () A2) +2(2)] (24)

i, 1,15, 1, Sonfuncionesde k, z y @.



23

Considerando el mismo modelo la velocidad de grupo U de las ondas Love

es:
y=22_M, I, (25)
dke  al, cl
donde /,, I, son las integrales de energfa dadas por:
AL f ol dz
175 i
: (26)
L= [z
La velocidad de grupo para las ondas Rayleigh es:
1
I+=
p=do_" 2k (27)
dk el
donde I, I,, I, son las integrales de energia dadas por;
|
L = fp(rf +71,)dz
1
I,= ) f[(/l‘*' 2017 +w‘22]:iz (28)
1 dr, ﬂ 1
I, _Ef(ﬁflgz——wz o )dz
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I1.3.2 Método de filtrado muiltiple

Este método consiste en obtener la velocidad de grupo a partir de ventanas
espectrales, seleccionando ventanas en el dominio de la frecuencia. Inicialmente
fue propuesto por Dziewonski et al. (1969) y modificado por Levshin et al. (1972).
En este método se considera que la frecuencia instantanea del espectro debe ser
usada mas que el filiro de frecuencias en el calculo de la dispersion de la
velocidad de grupo. Siguiendo esta recomendacion, Herrmann y Ammon (2002)
desarrollan una expresién analitica para un filtrado Gaussiano que evalte la forma
del espectro de la dispersién de ondas superficiales.

En términos generales, la dispersion de ondas superficiales s(r) esté dada
por:
1 e i
H=—| Al@)e"**Pdg 29
s0)=— [“Aw@) (29)
La sefal s(r) filtrada por H(w) queda:
g(f)=-L [ “A(@)H (@)e" P dg (30)
27 e
Definimos el filtro como:
H(w) = e @@ "% (31)
Donde @, es la frecuencia central del filtro. Haciendo algunas aproximaciones el

numero de onda lo podemos expresar como:
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1 1 G
k(@) =k, +(a)—a)0)U—0+5(w—a)0)2ko (32)
, 1 )
(@) =g, ‘5'(50_'5')0)(’150*5(@‘5’)0)‘% (33)
A(a)) — Aoe—y(m—ﬂ)zlaﬁe+7(ah—ﬂ)zlaﬁ - (34)

Aqui k, es el reciproco de la velocidad de grupo U,:

L1
ky'=y - =(dk/dw),, (35)

0

A(w,)= A, Yy en las crestas de A(w), @=Q vy ¥ controla el ancho de la sefal

espectral.

Siguiendo a Herrmann y Ammon (2002) se obtiene la expresién para la

velocidad de grupo dada por:

#
Tl =
0 I — 56:)2 (t— r2)/(5@’1 - 5(02) +' -
donde
i = Y@=
r+a, (37)
b0, = V=)
yta,

a, Y a, son parametros del filtro.
Mas adelante, estos conceptos son aplicados en los siguientes capitulos de

esta tesis.
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ll. CARACTERISTICAS DE LA FUENTE SISMICA DEL TERREMOTO DE
LORETC (Mw = 6.2) QUE OCURRIO EL 12 DE MARZO DEL 2003 EN EL
MEDIO GOLFO DE CALIFORNIA, MEXICO.

1.7 Resumen

Analice el sismo de Loreto del 12 de marzo del 2003 Mw = 6.2 que ocurrié
en la falla transforme que une las cuencas de Guaymas y Carmen en el centro del
Golfo de California. Este evento fue registrado por una red auténoma de
sismografos de banda ancha de registro continuo localizada en la Peninsula de
Baja California y los estados de Sonora y Sinaloa. El evento principal fue
localizado en 26.615° Latitud N y 111.09° Longitud W a una profundidad de 5.0+2
km. También registre y analicé un precursor de magnitud 4.2 que localicé en
26.580° Latitud N y 111.0112 Longitud W. Ademés localicé 35 replicas, el 20% de
ellas se ubicaron el darea de ruptura del evento principal cuyo mecanismo fue de
una falla de rumbo lateral derecha con direccién noroeste-sureste. La direccion
de la propagacion de la ruptura la obtuve de la directividad y deduje que fue de
noroeste a sureste. La mayoria de las réplicas ocurrieron hacia el sureste del
evento principal. Del analisis de 333 réplicas calculé un valor de b de 0.68 de la
relacion Gutenberg-Richter (Stein y Wysession, 2003 p. 274).

La profundidad focal y la geometria de falla las estimé del modelado de las formas
de onda de cuerpo P y S. Calculé los sismogramas sintéticos con el codigo de
reflectividad de Herrmann (1987) con una funcion de fuente en el tiempo triangular

de seis segundos. El mejor ajuste entre el sismograma sintético y el registrado de



27

las ondas P y S lo obtuve con una geometria de falla de rumbo 1179 + 42, echado
de 79° x 2° y deslizamiento de 168% + 2°. Caiculé su momento sismico de
2.68x10"" N-m (2.68x10% dina-cm), un radio de la fuente de 6.8+0.7 km y una
caida de esfuerzés estaticos de 3.8+1.2 Mp (38+12 bars). Asimismo calculé la

caida de esfuerzos estaticos de eventos anteriores localizados en el Golfo de

California, estos valores estén en el rango de 0.2 a 12.5 Mp (2 a 125 bars).

lIl.2 Introduccion

En 1995 el Centro de Investigacién Cientifica y de educacién Superior de
Ensenada (CICESE) instalé dos estaciones sismicas de banda ancha, una en
Bahia de los Angeles (Baja California) y otra en Guaymas (Sonora). Después
estas estaciones sismicas se incrementaron a ocho y conformaron lo que se llama
Red Sismoldgica de Banda Ancha (RESBAN) Figura 2. Esta red recientemente se
complementé con la red NARS-Baja con 14 estaciones sismolégicas de banda
ancha, gracias a un proyecto conjunto entre la Universidad de Utrecht (Paises
Bajos), el Instituto Tecnolégico de California y el CICESE (Trampert et al., 2003).
Por lo que en conjunto se cuenta con 22 estaciones sismolégicas de banda ancha
localizadas en la Peninsula de Baja California y en los estados de Sonora Y
Sinaloa (Figura 3). Con esta red se estudiard la sismicidad local y regional asf

como la estructura entre la corteza y el manto superior.
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El terremoto del 12 de marzo del 2003 Mw = 6.2 es el primer sismo con
magnitud mayor que 6 que ha sido registrado con estaciones cercanas.
Inicialmente, fue localizado en 26.3° Latitud N y 110.6° Longitud W a una
profundidad de 10 km por el National Earthquake Information Center (NEIC) a 80
km al sureste de Loreto y cerca de donde la estacién sismolégica NE77 esta
localizada. Este evento se registré en las estaciones NE77, NE76, NE78, NE82 y
GUYB. Con estas estaciones fue posible restringir la localizacion del evento
principal y sus réplicas. El patrén de ocurrencia tuvo una secuencia: precursor,
evento principal y réplicas.

El centro del Golfo de California se caracteriza por la presencia de cuencas
pull-apart conectadas por fallas transformes en echelon con un rumbo noroeste-
sureste (Lonsdale, 1989). En el presente estudio se define el segmento activo de
la falla transforme entre las cuencas Carmen y Guaymas donde ocurrié el
terremoto de Loreto. También reporto los parametros de fuente, la geometria de la
falla, el valor de b, la localizacién del precursor, el sismo principal y 35 réplicas
con magnitud de duracion hasta 3.5 que ocurrieron durante los siguientes dos
dias. Finalmente, comparé las caracteristicas de la fuente sismica de este evento

con la de otros eventos que ocurtieron en el Golfo de California.
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1.3 Tecténica y Sismicidad histérica

El sector central del Golfo de California es parte de la frontera de las placas
del Pacifico y Norte América. Se ubica en la Provincia Extensional del Golfo de
California y cdmprende las siguientes cuencas pull-apart: Guaymas, Carmen y
Farallén, todas ellas conectadas por fallas transformes con rumbo noroeste—
sureste, inferidas de estudios batimétricos. (Lonsdale, 1989) (Figura 4). Las
cuencas en este sector del golfo son diferentes a las localizadas en la boca del
Golfo de California que han desarrollado anomalias magnéticas en contraste con
las que se localizan en la cabeza del Golfo de California que son dominadas por
regimenes pull-apart y adelgazamiento de la corteza continental. Por otra parte la
cuenca Carmen tiene la presencia de una anomalia magnética que sugiere una
velocidad de dispersion de piso ocednico entre 2y 6 cm/afio (Larson, 1972).

Pacheco y Sykes (1992) publicaron un catalogo mundial de grandes
eventos sismicos con magnitudes mayores a 7 que ocurrieron desde el siglo XIX
hasta 1988. Ellos reportan un evento que ocurrié en 1901 de magnitud 7.0 al sur
de la cuenca Carmen. Goff et al. (1987) reportan los pardmetros de fuente de los
sismos del 5 y 6 de julio de 1964 con magnitudes de 6.3 y 6.5 respectivamente.
Tanioka y Ruff (1997) reportan la funcién de tiempo de la fuente del sismo del 28
de agosto de 1995 de magnitud 6.2 que ocurrié al sureste de la cuenca Carmen.
LLos sismos del 24 de febrero de 1988 con magnitud 6.6, el del 30 de septiefnbre

de 1971 de magnitud 6.5, el del 31 de mayo de 1974 de magnitud 6.3 vy el



terremoto de Loreto ocurrieron en la cuenca Guaymas, al noroeste de la cuenca

Carmen (vertabla | y figura 4)

lll.4 instrumentacidn y registro de Datos

Las estaciones sismoldgicas de NARS-Baja cuentan con un sensor de
banda ancha STS2, una tarjeta digitalizadota de 24 bits, un GPS y una
computadora laptop para la adquisicién de datos. (Trampert et al. 2003). Las
estaciones sismoldgicas de RESBAN estén equipadas con un sensor de banda
ancha marca Guralp CMG-40T o CMG-3ESP, tarjeta digitalizadota de 24 bits, un
GPS y un moédulo de adquisicion de datos CMG-SAM2. Cada estacién esta
aislada y estan construidas sobre afloramientos de roca cuando esto es posible.
Todas las estaciones sismicas registran continuamente a 20 muestras por

segundo.

lIl.5 Localizacién Sismica

Para localizar el terremoto de Loreto del 12 de marzo del 2003 usé los
registros de las estaciones NE76, NE77, NE78, NE82 y GUYB, que fueron las
estaciones mas cercanas al epicentro. La figura 5 muestra los sismogramas.

Utiliceé las fases de las ondas P y S en estas estaciones, el modelo cortical de
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velocidades usado por Rebollar et al. (2001) descrito en la tabla I y el cédigo
HYPOCENTER (Lienert et al.1988: Lienert y Havskov, 1995). El epicentro fue
ubicado a los 26.6152 de Latitud Ny 111.092 de Longitud W con un error de + 5.5
km (Figura 6). El hipocentro fue estimado por medio del ajuste entre los
éismogramas sintéticos y observados en las estaciones sismoldgicas NE76, NE77
y GUYB a una profundidad de 5+2 km. También localicé un precursor (My=4.2) a
los 26.530° Latitud Ny 111.0112 Longitud W y 35 réplicas, 7 de ellas fueron
localizadas sobre el drea de ruptura del evento principal que sugieren un
fallamiento con direccién NW-SE . El sismo de Loreto inicié en el noroeste de la
falla transforme entre las cuencas de Guaymas y Carmen , la mayor parte de la
sismicidad ocurrié hacia el sureste delineando el segmento activo de 60 km de
longitud (Figura 6).

Calculé la magnitud duracion de 333 réplicas registradas en la estacién
sismoldgica NE77 con la expresion Mg=2.24log:,T-0.85, donde T es la duracién
de la sefial. Esta relacion fue utilizada por Rebollar y Reichle (1987) en el norte de
la Cordillera Peninsular de Baja California y es rutinariamente usada por la Red
Sismica del Noroeste de México (RESNOM). La magnitud duracién de los
terremotos registrados oscilan entre 0.3 a 3.5. El valor de b calculado a partir de la
relacion de Gutenberg-Richter (Stein y Wysession, 2003 p. 274) fue de 0.68
(Figura 7). Este bajo valor de b sugiere una concentracién homogénea de
esfuerzos de acuerdo con Scholz (1968) en contraste a los valores grandes de b

obtenidos en los enjambres sismicos que han ocurrido en el Golfo de California

(Reichle y Reid 1877).
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lI.6 Modelado de las ondas Py S

La estacion sismolégica NE77 se encuentra a 72 km al sur del epicentro
del sismo de Loreto. Debido a la orientacién de la falla, en esta estacién la energia
predominante fue de las ondas SH, la amplitud de las ondas superficiales
saturaron el sensor. Antes de la integracién de las trazas sismicas, éstas fueron
corregidas por la respuesta de instrumentb para obtener el registro en velocidad.
Las componentes norte-sur y este—oeste integradas y sin filtrar muestran la
funcion temporal aparente de la fuente (FTAF) la cual se aproxima a una funcién
triangular de 6 segundos de duracién. Calculé los sismogramas sintéticos usando |
el codigo de reflectividad de Herrmann (1987) en un medio eléstico de capas
planas homogéneas y el modelo de velocidades reportado por Rebollar et al.
(2001). En el caso del sismograma sintético del terremoto de Loreto, tuve como
propdsito identificar el mecanismo focal que mejor ajustara los 14 segundos
después del arribo de la onda P del registro en la estacion sismolégica NE77, o
sea, la seccién no saturada del sismograma. El mejor ajuste se tuvo con el
mecanismo de falla: 117% 4° de rumbo, 792+ 2° de echado, 1682+ 2° de
deslizamiento y una profundidad focal de 5+2 km (Figura 8). Los errores son el
rango de variacion de los pardmetros donde el ajuste es igualmente bueno.
Dentro de los errores de estimacién, estos resultados concuerdan con las
geometrias de falla reportadas por NEIC y Harvard (ver Tabla 3). Esta geometria

de falla fue utilizada para ajustar los primeros 16 segundos del sismograma
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(ondas P y S ) en las estaciones sismoldgicas NE76 y GUYB (a 95 y 152 km del
epicentro, respectivamente) (Figura 8-).

Con el propdsito de analizar la directividad, aislé la FTAF registrada en la
estacion sismolégica NE76, que esta localizada al noroeste de la falla y la FTAF
registrada en la estacion sismolégica NE82, localizada al sureste de la falla. Filtrg,
roté y normalicé las FTAF's usando un filtro pasa bandas de Butterworth entre 0.1
y 0.2 Hz con el propésito de mantener la sefial de la fuente. Los resultados
muestran que la componente transversal FTAF en la estacién NES82 es mas
angosta que la FTAF de la estacion sismoldgica NE76. Este efecto se observa
mejor en la componente radial. Por consiguiente concluyo que la propagacion de
la ruptura fue de noroeste a sureste. (Figura 9)

Ademds encontré similitudes entre la geometria de la falla entre el precursor y el
sismo principal. Primero, calculé los sismogramas sintéticos del evento precursor
con la misma geometria de falla del sismo principal, pero en este caso filtré el
sismograma sintético con un filtro pasa bandas de Butterworth entre 0.05 y 0.1 Hz.
La figura 10 muestra la comparacion de los sismogramas sintético y observado en
la estacion sismolégica NE77. El ajuste es muy bueno. En segundo lugar, las
FTAF’s del precursor registrado en la estacién sismolégica NE77 y del sismo
principal registrado en las estaciones NE76, NE82 y GUYB las normalicé y las
filtre entre 0.1 y 0.2 Hz y las compare entre ellas (Figura 11). Se observa que las
FTAF's del precursor y del sismo principal son similares dentro del rango de

variacion debido a los efectos de directividad. Interpreté este resultado de la
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siguiente manera: si se considera que ambos eventos tienen la misma area de

falla, el precursor fue un evento muy lento con un desplazamiento dado por:

M,,
Uy =U, —— 8
d MOm (3 )
Donde u, y M,, son el desplazamiento promedio y el momento sismico del

sismo principal respectivamente. u, y M,, son el desplazamiento promedio y

momento sismico del precursor. Después de que ocurrié el precursor la misma

area se movio nuevamente pero ahora con un gran desplazamiento dado por u, .

lI.7 Analisis espectral

Utilicé la teoria de Brune (1970) para calcular los parametros de la fuente.
Con una ventana de 20 segundos calculé el espectro de desplazamiento de las
trazas horizontales del registro de la estacion sismolégica NE76. La figura 5
muestra la ventana de tiempo usada y la Figura 12 muestra los espectros de
desplazamiento. No se observan efectos importantes de la atenuacién sismica ya
que el espectro de desplazamiento tiene un comportamiento de w? a altas
frecuencias. Del espectro de desplazamientos seleccione una frecuencia de
esquina de 0.18+0.02 Hz (5.5+0.5 segundos). Dentro del margen de error esta

frecuencia es congruente con la duracién de la FTAF obtenida en el modelado de
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las formas de onda. Considerando una falla circular (Brune, 1970) el radio de la
fuente esta dado por:

r=0.3724V,/ f. (39)
donde f, es la frecuencia de esquina y V,, es la velocidad de la onda de cizalla

en la fuente. El radio de la fuente puede ser calculado a partir de la duracién de la

FTAF ¢ dado por r=0.3724V, (. Para calcular el momento sismico usé el

desplazamiento espectral y lo llamé momento sismico espectral M o- El momenfo
sismico (Mo) y la funcién de la razén de momento sismico (OM(t-r/B)/ot) las calcule
integrando en el dominio del tiempo los pulsos de la onda S observada en la
estacion sismoldgica NE76 (tabla IV). La caida de esfuerzos estaticos esté dada
por:

Ao=1/116)M,/r (40)
donde M, es el momento sismico y r es el radio de la fuente. Utilicé una

velocidad de la onda de cizalla de 3.3 km/s para calcular la caida de esfuerzos
estaticos. Para calcular la caida de esfuerzos estéticos de los sismos de magnitud
mayor que 5 que han ocurrido en las fallas transfermes y centros de dispersién del
Golfo de California utilicé la duracién de las FTAF reportadas por Goff et al. (1987)
y Tanioka y Ruff (1997). Calculé la caida de esfuerzos estéticos del sismo de
Loreto usando la duracién de la FTAF. La caida de esfuerzos estaticos fue de 3.8
Mp (Tabla V). Observé que los valores grandes de las caidas de esfuerzos
esiaticos estan asociadas con eventos localizados en la falla transforme que

conecta las cuencas de Guaymas y Carmen. Por otra parte, las FTAF's del Golfo



36

~de California tienen una duracién entre 2 y 12 segundos. Las formas de las
FTAF's en la cabeza del Golfo de California son simples y triahgulares,
probablemente porque los sismos son pequefios con magnitudes menores a 6.
Hacia la boca del Golfo de California las magnitudes de los eventos son mayores
que 6 y las formas de las FTAF’'s son complejas y trapezoidales. La tabla V
muestra la duraciéon y forma de las FTAF's asi como la caida de esfuerzos

estaticos de los sismos estudiados en el Golfo de California.

lll.8 Discusién y Conclusiones

Localicé el sismo de Loreto del 12 de marzo del 2003 al noroeste de la
cuenca Carmen a una profundidad de 5+2 km (Figura 2). Observé en los
sismogramas una duracion de la FTAF de 6 segundos. Del modelado de las
formas de onda P y S obtuve la geometria de falla dada por: 1172+ 42 de rumbo,
79% 2¢ de echado y 168°+ 2° de deslizamiento. Esta es una falla de rumbo lateral
derecha que coincide con la falla transforme inferida entre las cuencas Guaymas y
Carmen. Localicé un precursor de magnitud 4.2 en la misma area del sismo
principal. El precursor tiene una FTAF de 5.5 segundos similar a la FTAF del
sismo principal, lo que sugiere que el precursor fue un sismo pequefio y muy
lento. Unicamente fue posible localizar siete replicas del sismo de Loreto con
suficiente precisién en el area de ruptura del sismo principal inferido del modelo

circular de Brune (1970) (Figura 6). Otras réplicas fueron localizadas al sureste de
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la falla, lo cual sugiere Qna expansién_de los esfuerzos mas alla del area de
ruptura. |

El analisis de las formas de onda de las FTAF's del precursor y del sismo
principal indica que son similares en forma y duracién asi como en su geometria
de ruptura. Sugiero que el precursor inicialmente vencié las fuerzas de friccion
estética y después sobrevino el deslizamiento de los lados de Ié falla con un
desplazamiento promedio mil veces mas grande que el que origind el sismo de
magnitud 6.2. De los efectos de la directividad de la ruptura de las FTAF's
observadas en diferentes acimuts, se deduce que la ruptura se propagd del
noroeste al sureste.

Es probable que los sismos de 1901 (My=7.0) y 1964 (M,=6.3 y 6.5) hayan
ocurrido sobre la falla transforme que conecta las cuencas Carmen y Farallén.
Anos después los esfuerzos se concentraron en zonas de alta resistencia
(asperezas) sobre la falla transforme que conecta las cuencas de Guaymas vy
Carmen y esta acumulacién de esfuerzos ha sido liberada con los eventos de
1971 (My=6.5), 1974 (M=6.3), 1988 (My=6.6), 1995 (My=6.0), y 2003 (My=6.2).
Los sismos que han ocurrido en este sector del Golfo de California han tenido una
gran caida de esfuerzos estaticos, lo cual probablemente se deba al rompimiento
de la corteza en su transicion de corteza continental a corteza oceanica (Tabla V).

Busqué los parametros de fuente de eventos localizados en el Golfo de
California y usé la duracion de la FTAF para calcular la caida de esfuerzos

estaticos y compararlos con la caida de esfuerzos estéaticos del sismo de Loreto.
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La caida de esfuerzos estaticos de los sismos que han ocurrido en el Golfo de
California esta en el rango entre 2 y 125 bares (Tabla V).

La caida de esfuerzos mas pequefas son las correspondientes a los
sismos que han ocurrido en las cuencas Wagner y Delfin que tienen valores entre
2y 18 bares. Hacia el sureste, en la falla transforme Canal de Ballenas, localizada
entre las cuencas Delfin Superior y Salsipuedes, la caida de esfuerzos estatica se
incrementa en el rango entre 2 y 49 bares. Los sismos con mas grande caida de
esfuerzos estatica estan localizados sobre la falla transforme entre las cuencas
Guaymas y Farallén (Tabla V). Esto podria indicar que la friccién entre las placas
no es uniforme y que en algunas regiones como en la falla transforme entre las
cuencas Carmen y Guaymas existen grandes asperezas, originando que los
sismos que ocurren en esta zona alcancen caida de esfuerzos similares a la caida
de esfuerzos estatica de sismos intraplaca, de acuerdo al rango de valores

reportado por Kanamori y Anderson (1975) y Scholz et al. (1986).
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Figura 4. Se muestra la localizacion de las estaciones sismologicas de banda
ancha (triangulos) asi como las cuencas del Golfo de California. En la parte
superior se muestra la localizacion de los sismos del siglo XX (circulos llenos)
y la localizacién del sismo de Loreto (estrella). La magnitud de los sismos
esta relacionada al tamaiio de los circulos. También se muestra de noroeste a
sureste las cuencas de Guaymas, Carmen y Faralién. La falla transforme
inferida por Lomnitz et al. (1970) y Lonsdale (1989) se muestra con linea
continua.
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Figura 5. Se muestran los sismogramas registrados por las estaciones
sismolégicas NE77, NE76, GUYB y NE82. Las barras superiores en las
componentes horizontales de la estacion NE76 indican las ventanas de tiempo
utilizadas en el célculo del espectro de Fourier. Las componentes horizontales de
las ondas superficiales registradas en la estacién sismolégica NE77 estan
saturadas.
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Figura 6. Mapa que muestra la localizacion del terremoto de Loreto (estrella), un
precursor (cruz) y replicas (circulos vacios). Los circulos llenos son sismos
producidos por el efecto del sismo principal. La elipse muestra el area de ruptura
inferida del modelo de falla circular de Brune(1970). Los tridngulos semillenos
indican las estaciones sismoldgicas. También se muestran la solucion de los
planos de falla reportados por Harvard (nitmero 1), NEIC (nGmero 2) y mi solucion
del plano de falla es el numero 3.
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Figura 7. Grafica de Magnitud — frecuencia de las replicas regisiradas en la
estacion sismologica NE77. El valor de b calculado fue de 0.68
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Figura 8. Comparacién de las amplitudes de onda P y S (linea continua)
registradas en las estaciones sismologicas NE77, NE76 y GUYB con los
sismogramas sintéticos (linea discontinua) calculados con el método de
reflectividad de Herrmann (1987). Los sismogramas observados y sintéticos de
la estacion sismoldgica NE77 se compararon en el rango de tiempo anterior a la
saturacion de las amplitudes. Se puede apreciar que el ajuste fue excelente.
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flecha muestra la localizacién de la frecuencia de esquina.
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Tabla I. Sismos con magnitud mayor de 6 que han ocurride en las
inmediaciones de la cuenca Carmen.

Zona _ Fecha Latitud Longitud |Momento Magnitud

Cuenca Afo/mes/dia | Norte Oeste sismico Mw

Carmen : (N-m)

Sur 1901/01/071 26.00 110.00 44.0e18 7.0
1964/07/052 26.30 110.00 4.0e18 6.3
1964/07/062 26.30 110.30 7.8e18 6.5
1995/08/283 25.88 110.32 3.0e18 6.2

Norte 1971/09/302 26.90 110.80 6.7e18 6.5
1974/05/312 27.36 111.13 3.8e18 6.3
1988/02/241 26.80 111.00 11.0e18 6.6
2003/03/12° |  26.53 111.09 2.68¢18 6.2

Pacheco y Sykes (1992), 2Goff et al (1987), 3Tanioka y Ruff(1997), “Este
estudio
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Tabla Ii. Modelo de velocidades cortical en una dimensién usada para calcuiar

el sismograma sintético y la localizacién del terremoto de Loreto (Rebollar et al.
2003). '

Espesor capas | Velocidad de P | Velocidad de S | Densidad Q. 0,
(km) (km/s) (km/s) (g/em?)
4.0 4.0 2.6 2.3 400 200
4.0 5.7 3.3 2.5 2000 2000
16.0 6.7 3.8 3.0 2000 2000
0.0 7.8 4.0 3.4 2000 2000

Tabla Il Localizaciones y geometria de la falla calculada por CICESE (este
estudio), HARVARD y NEIC.

Referencia | Latitud | Longitud Mw Rumbo | Echado | Deslizamiento | Prof (km)
NEIC 26.33 -110.64 6.4 117° 77° 166° 10
Harvard |26.63 -110.91 6.3 220° 81° -9° 15
CICESE |26.61 -111.09 6.2 117°+4° | 79°x2° 168°+2° 5+2
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Tabla IV. Parametros de fuente calculados con los registros sismicos de ia
estacion sismolégica NE76.

Estacion r ﬂ Mo dM/ot Mg Ao Acg
sismica (km) (km/s) (dina-cm) | (dinacmis) | (dina-cm) | (bar) (bar)
NE76 | 6.8+0.7 33 2.68¢25 2.04¢24 2.56e25 38+12 36x12
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Tabla V. Parametros de fuente de 20 sismos con magnitudes mayor a 5 que
han ocurrido en el Golfo de California.

Golfo de Califurnia S Mw Mo FTAF Thumracidm Ag Pred. Mot andmng
Ao (H-m) @) har) | gan) focal
Sechor noxte;
Cuent a Wagmer 1363703/20 | 5.7  0.dBeld Trismgular* 6 5 L] 133273
1268/03/2) | 5.6 0.%3el¥ Triangular? 35 18 3 3543274
Cuere a Ddfin 1997711726 | 5.2 0.12eld Trisngulart 3 12 5 330/85/165
fanal de halletias 1975/07/08 | 6.5 59¢l8 ‘Triple fuente thsngular * 1z g 1-7 1324937170
2003112 | 54 2Xe 37 Farabfioce ] e %3 53 FIVTARD
Cuenea Sam Pedro 1963/1171% | 6.4 4 feld Traper cidal-iriangular* [ 49 7 131411467
W éortix 196501127 | 59 1leld ‘Trapez cddal- riangular* n 2 5 13348090
Sector Medio:
Cuenca Guaymas 1984702710 | 6.0 12eld Doble fuerst e irimgular* H 5 6 1276182 |
1974/05/31 | 6.3 3 Bels ~ Triamgular * 12 & 3-5 123/65/169
Cuenea Cammen 20030312 | 62 Lee IR Triengniar 3.3%0.5 IpE13 Sk IITTOAN6R
199508728 | 6.2 30eld Compleja? 4.4 82 14 2227810
1971/09/30 | 6.5 6 7eld Triangulr* 5 125 7 1287857179
1964707005 | 6.3 40elf riTap e aidal * 12 ] .- LIR/58A7S
Cuent s Farallin 126400706 | 6.5 7 Reld ~iraper pidal* 10 1% 3 12976175
197303725 | 5.7 O4eld trapezoidal * 4.5 12 & 153947190
Secor sur:
Esoudo combinental 196004004 | 5.9 0 feld "Dragrez cidal 1 9 9 1527537163
Cuemca Pescadero 197500/ | 6.0 16els Trapez cidal* 6 17 3 120721173
196908707 | 6.5 6 5eld TDoble fuent e irimgular* 10 15 10 1297767175
TenaBrachura Tamaye 197101719 | 6.0 12eld Trapez cidal * 6 13 4 1277847176
1969/01/01 | 6.6 11.0el% Complejat 11 15 L1 123777175
Tres Mlaxdas 1276/02/0% | 5.8 0.7eld Triangular* 3 60 11 Q152186

* Rebollar (2003)  * Tandoka y Ruff (1997) “Goff et 41 (1987)
Mecanioma focal dado marbo & chadodde slizaniestn
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v, PARAMETROS DE FUENTE DEL TERREMOTO Mw=5.5 DEL 12 DE
NOVIEMBRE DEL 2003 EN ISLA ANGEL DE LA GUARDA, GOLFO DE
CALIFORNIA :
IV.1 Resumen

Analicé los registros de 9 estaciones de banda ancha de NARS
(Universidad de Utrecht) y CICESE (RESBAN, Red Sismolégica de Banda Ancha)
del terremoto ocurrido el 12 de noviembre del 2003 de magnitud Mw=5.5 en la
parte centro-occidental del Golfo de California en el extremo occidental de Ia isla
Angel de la Guarda. La localizacién de este evento utilizando el cédigo
HYPOCENTER fue de 29.162 Latitud N y 113.372 Longitud W a una distancia de
30 km de la estacion de Bahia de los Angeles. Este evento tuvo una secuencia de
precursores, evento principal y mas de 500 réplicas registradas en las siguientes
24 horas. Del andlisis estadistico de 572 réplicas calculé un valor de b de 0.89. La
mejor geometria de falla obtenida mediante el modelado de las ondas de cuerpo
utilizando el cédigo de reflectividad de Herrmann (1987) fue de 320° + 5 de rumbo,
709 + 5 echado y -80% + 5 de deslizamiento con una funcién de fuente aparente
parabdlica de 6 segundos para un hipocentro de 5 = 2 km. Este mecanismo de
falla normal es congruente con la tecténica inter-placas del Pacifico y
Norteamérica con fallas NW-SE de rumbo en echelon y fallas normales (Lonsdale
1987). Asi también analicé los sismogramas tanto en el dominio del tiempo como
de la frecuencia de la estacién de Bahia de los Angeles y Puerto Libertad con un

factor de atenuacion de Q=213 (Rebollar, 1995). Calculé un Momento sismico de

(1.8£0.3)X10™ dinas-cm con un radio de la fuente de 7.22 km y una caida de
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esfuerzos estatica de 0.2 +0.04 Mp (2.0 +0.4 bares), considerando el modelo de

falla circular equivalente (Brune, 1970).

IV.2 Introduccién

La apertura del Golfo de California y sus lineamientos transformantes NW-
SE que se han desarrollado debido a la interaccién de las placas tecténicas del
Pacifico y Norte América producen vulcanismo, sismicidad, dispersion del piso
oceanico y adelgazamiento cortical ademas de los procesos geotérmicos (Lomnitz
et al 1970). Y por otra parte con la cooperacién de organismos internacionales en
este caso NARS :Universidad de Utrecht, CALTECH (Tecnolégico de California) y
CICESE-RESBAN (Centro de Investigacién Cientifica y de Educacién Superior de
Ensenada, Red Sismolégica de Banda Ancha) ha sido posible extender la red
sismolégica que bordea el Golfo de California a 22 estaciones sismolégicas
ubicadas a lo largo de 1200 Km de extension en la Peninsula de Baja California y
en los estados de Sonora y Sinaloa (Figura 1). Uno de los objetivos de esta red es
detectar la sismicidad asociada al proceso de formacién del Golfo y entender fas

relaciones entre corteza y manto superior.

Con esta red se registré la actividad sismica del 12 de noviembre del 2003
en las inmediaciones de la estacién de Bahia de los Angeles donde se registraron

eventos precursores, evento principal y 572 réplicas, asociadas a la actividad de
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una falla normai en la isla Angel de la anrda. Siguiendo la metodologia ya
descrita en el capitulo anterior, las trazas sismicas observadas del sismo principal
y sismo breou rsor fueron corregidos por instrumento e integradas para obtener los
registros en desplazamiento. Posteriormente éstos fueron analizados en el
dominio del tiempo. Se realizé el andlisis espectral y estadistico para obtener los
parémetros de fuente: FTAF (Funcién Temporal Aparente de la Fuente), calcular
su momento sismico (Mo), momento sismico espectral (Mq), razén de la tasa de
momento sismico, localizacién, mecanismo focal, radio de ruptura y el valor de b
de la relacién de Gutemberg-Richter. Asi también modelé las fases Py S de la
forma de onda utilizando los cédigos computacionales para un medio estratificado

desarrollado por Herrmann (1987).

IV.3 Tecténica y Sismicidad

El Golfo de California es una zona de apertura continental donde
interactuan las placas de Norteamérica y del Pacifico y crean: fallas transformes
en echelon de direccion NW-SE que conectan cuencas oceanicas pull apart, fallas
normales y zonas de rift. Especificamente en el area comprendida entre la isla
Angel de la Guarda y la peninsula de Baja California se ubica un segmento de
falla transforme {(Canal de Ballenas) que conecta la cuenca Salsipuedes al
sureste, con la cuenca Delfin al noroeste. Lonsdale (1987) senala la presencia de

estructuras tipo grabens y horst en esta zona y alineados en la direccion del
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rumbo de 312° de la falla transforme. De 1973 a la fecha se han registrado
escasos sismos de magnitud > 5 preferentemente con mecanismos de falla de
rumbo CMT Harvard. (Calculo del Tensor de Momento de la Universidad de

Harvard), NEIC, Goff et al (1987) ver tabla VI.

IV.4 Registro de Datos y localizacién de sismos

El sismo del 12 de noviembre de 2003 fue localizado preliminarmente por
NEIC en las coordenadas 29.112 Latitud N y 113.132 Longitud W. Este sismo fue
registrado por las estaciones mas proximas de NARS: NE74, NE75, NE80, NE81,
NE82 y por las estaciones de CICESE (RESBAN) BAHB, IAGU, PLIB, SLG. La
estaciéon IAGU registra acelerogramas (Figura 13). Los registros se corrigen por
instrumento y se integran para obtener desplazamiento (ver Figura 14 ).
Con los registros procesados se estimaron los tiempos de arribo
para las fases P y S. Se uso¢ el cédigo HYPOCENTRO (Lienert y Frazer 1988,
Lienert y Havskov 1995) para localizar el evento. La localizaciéon fue 29.16°
Latitud Ny 113.37° Longitud W con un error de 0.2 km (Tabla Vil). Este evento
tuvo un precursor de magnitud Mw=4.4 que fue ubicado en las coordenadas
29.172 Latitud N y 113.356° Longitud W. La localizaciéon del precursor y 30
réplicas se ubica en el area de ruptura del evento principal como puede
observarse en la Tabla VIl y en la Figura 15. La distribucion de hipocentros puede

apreciarse en la Figura 16 en donde el evento principal tuvo una profundidad de



56

3.6 km, este mismo hipocentro lee estimado a una profundidad de 5+2 km
mediante el modelado de las ondas P y S, ver Tabla VIIl.

De una seccion paralela la falla donde se localizé el sismo (rumbo de la
falla NW-SE), se puede observar la localizacién de 30 réplicas como funcion de la
profundidad. De la localizacién de las réplicas estimé una area de dislocacién de
5X8 kilometros cuadrados.  Esta &rea nos sugiere la zona sismogenética o

corteza fragil hasta 8 kilémetros de profundidad (Figura 16).

IV.5 Valor de b

Con el andlisis estadistico de 572 réplicas de las cuales les calculé su

duracion magnitud con la expresién utilizada por Lépez-Pineda y Rebollar (2005):
Md=2.24 log T - 0.85 (41)

donde T es la duracién de la sefial. Con esta expresiéon se obtuvo un valor de b
de 0.89 de la relacién Gutemberg-Richter (ver Figurai7). Este valor de b nos
sugiere una concentracién de esfuerzos mas heterogénea en esta area que en la

zona del sismo de Loreto (Lopez Pineda y Rebollar, 2005) cuyo valor fue de 0.69



X7

IV.6 Modelado de ondas P y S del evento principal

Los registros sismolégicos de la estacion (BAHB) localizada a 30
kilometros del epicentro (Figura 14), fueron corregidos por instrumento e
integrados para obtener los registros en desplazamiento. Posteriormente se
modelaron los primeros 12 segundos del sismograma registrado en BAHB que
inclu.yen las fases Py S del evento principal. El modelado directo se realizé con
el cédigo de refleétividad de Herrmann (1987) y el modelo de velocidades que
Rebollar et al. (2001) viehen utilizando sistematicamente en esta zona del Golfo
de California (ver Tabla Il). En el modelado se utilizé una fuente parabdlica de 6
segundos. Del ajuste entre los sismogramas observados y sintéticos sin filtrar se
determind un mecanismo de falla normal de 3202 + 52 de rumbo, 702 +52 de
echado, y —80° + 5° de deslizamiento. El ajuste es bastante bueno para la onda P
y la componente este de la onda S. La diferencia entre los sismogramas
observado y sintético se debe posiblemente a variaciones laterales de la corteza
(ver Figura 18). Con el fin de probar si el sismo precursor tuvo el mismo patrén de
rompimiento que el del evento principal, tanto el registro del evento precursor
como el sismograma sintético obtenido con el método de reflectividad de
Herrmann (1987) fueron filirados con un filtro pasa bandas de Butterworth entre
0.1 y 0.2 Hz. Observandose que efectivamente tanto el precursor como el evento
principal se ajustan muy bien al mismo mecanismo de falla normal (Figura 19).
Las FTAF’s del precursor y del evento principal fueron obtenidas rotando, filtrando

entre 0.1 y 0.2 Hz y normalizando los registros sismicos correspondientes,
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obteniendo las FTAF’s similares del orden de 6 segundos (ver Figuré 21 y Figura

22).

IV.7 Analisis Espectral

Utilicé la teoria de Brune (1970) para evaluar los parametros de fuente,
con los sismogramas observados en la estacion de BAHB de los eventos
precursor y principal localizados a 32.2 y 30 km de la estacion respectivamenie.
Utilicé una ventana de 12 segundos (Figura 14). Las trazas sismicas fueron
corregidas por atenuacion con un factor de Q=213 previamente obtenido por
Rebollar(1995) en el analisis del temblor de 1993 en Bahia de las Animas. Los
espectros calculados pueden verse en las Figuras 23 y 24. Identifiqué un
comportamiento espectral para altas frecuencias de @™ y estime una frecuencia
de esquina 0.17 del evento principal. Con este valor calculé el radio de la fuente
con la expresién (39).

En el calculo del momento sismico espectral Mo use el espectro del
desplazamiento. EI momento sismico Mo y la funcién de la tasa de Momento
sismico oaM(t-r/B)/ot fueron calculados integrando en el dominio del tiempo los

pulsos de la onda S observada. La caida de esfuerzos estatica esta dada por (40).
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Los valores calculados de estos pardmetros para los eventos precursor y

principal en la estacién de Bahia estan en la Tabla X

IV.8 Discusion de los Resultados

La cuenca de Salsipuedes esta en vias de desarrollo y en su etapa mas
preliminar segin lo muestran los estudios de reflexion sismica (Lonsdale 1987).
En esta region se alinea un tren de cuencas pull apart encadenadas por fallas
transformantes en echelon con rumbo NW-SE. Al noroeste de la cuenca
Salsipuedes se encuentra la falla transforme del Canal de Ballenas, que en los
ultimos 30 afos ha presentado 6 sismos de magnitud mayor que 5. 5 sismos se
ubicaron préximos a la cuenca de Salsipuedes, los mecanismos de los sismos del
Canal de Ballenas son generalmente de rumbo y ésta es la primera ocasién que
se registra un sismo con mecanismo normal en esta area, sin embargo el sismo
ocurtié en una falla normal paralela al Canal de Ballenas al oeste de la isla Angel
de la Guarda. De igual manera mas al sur de esta area Rebollar(1995) ha
sugerido un sismo normal en la Bahiia de las Animas. Reichle y Reid (1977) han
caracterizado enjambres sismicos de fallamiento normal en la cuenca Delfin.

De la distribucién en tiempo de ocurrencia de sismos de magnitud Mw > 5
(ver Tabla VI), se aprecia una interrelacion entre ellos: los sismos del norte inician
los procesos de ruptura, al paso de los anos los esfuerzos tecténicos migran hacia

el sur hasta producir su liberacién de momento sismico, asi probablemente estén
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_asociados: los eventos de 1973-1975-1977-1977, 1980-1980-1982-1993, 1991-

1993-1997.

El evento del 12 de noviembre del 2003 inici6 con un precursor de
magﬁitud Mw--4.4 que fue localizado al este de Canal de Ballenas en el extremo
occidental de la isla Angel de la Guarda, sobre una falla paralela preexistente
paralela a la falla transforme del Canal de Ballenas. El mecanismo del plano de
falla fue normal similar al del evento principal de 3202 de rumbo, 70° de echado, -
80° de deslizamiento y localizado en el limite entre la zona elastica y plastica (8

km) de la corteza (ver Figuras 15y 16).

VEI mecanismo del sismo de Isla Angel de la Guarda, dentro de los
margenes de error, coincide con el rumbo de las fallas normales tipo graben
inferidas por Lonsdale (1987) con rumbo de 312° sefialados en sus perfiles 8 y 9
de la misma drea de estudio. Esto sugiere un lento proceso exiensivo de esta
cuenca en la direccion de los esfuerzos tensiénales E-W y de la alineacion

transformante NW-SE del Golfo de California.

Por otro lado, haciendo un andlisis comparativo de los valores de b
calculados en la parte norte y media del Golfo de California podemos identificar un
clarc contraste entre los valores de b entre 1.5 y 0.89 (Reichle y Reid 1977,
Rebollar y Reichle 1987), en el norte de la Peninsula y del Golfo de California con

los valores de b 0.62 calculado en el temblor de Loreto del 12 de marzo del 2003
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(Lopez-Pineda y Rebollar, 2005) en la cuenca Carmen. De acuerdo al criterio de
Scholz (1968) existe una zona heterogénea de esfuerzos en la cuenca Delfin que
es comparable a la concentracién de esfuerzos en la falla de la isla Angel de Ia
Guarda. Estas replicas se concentraron en una érea relativamente pequefia si la
comparamos con la amplia zona de réplicas que tuvo el sismo de Loreto. Esto tal
vez se deba al diferente tipo de ruptura del sismo de IAG ya que liberé esfuerzos

en la direccién del echado de la ruptura.

En lo que se refiere al andlisis de la caida de esfuerzos, el evento principal
tuvo una caida de esfuerzos estaticos de 2 bares lo que sugiere un temblor tipico

en una zona con una distribucién regional de esfuerzos heterogéneos.
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Figura 17. Grafica de la Frecuencia-magnitud de las replicas del temblor de Isla
Angel de la Guarda registradas en la estacion sismoldgica BAHB. Se calculé un
valor de b de 0.89
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Figura 18. Comparacion de las amplitudes de velocidad observadas de las ondas
P Y S del sismo de Isla Angel de la Guarda en la estacion sismoldgica de BAHB y
sus sintéticos calculados con el método de reflectividad de Herrmann (1987).
Puede observarse que el ajuste es bueno para las tres componentes N-S, E-O y
Vertical. La geometria de ruptura fue de 320° de rumbo, 70° de echado y —80° de

deslizamiento.
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Centimetros

Segundos

Figura 19. Comparacién de las amplitudes observadas vy filiradas entre 0.1 y 0.2
Hz del precursor (sefial corta) y sintético (sefial larga) calculados con el mismo
mecanismo del terremoto principal de 320° de rumbo, 70° de echado y —80° de

deslizamiento



69

-DE o -

Funcién tasa del tensor de momento

Segundos

Figura 20. Comparacién de las funciones aparentes de la fuente (radial),
obtenidas con un filiro pasa bandas de Butterworth entre 0.1 y 0.2 Hz y
normalizadas: evento principal (linea continua) y precursor (linea discontinua) del
sismo de Isla Angel de la Guarda registrados en la estacion sismolégica BAHB.
De la gréafica se observa la similitud de las FTAF’s.



Funcién tasa del tensor de momento

Segundos

Figura 21. Comparacién de las funciones aparentes de la fuente (transversal),
obtenidas con un filtro pasa bandas de Butterworth entre 0.1 y 0.2 Hz vy
normalizadas: evento principal (Iinea continua) y precursor (linea discontinua) del
sismo de Isla Angel de la Guarda registrados en la estacion sismologica BAHB.
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B .

Frecuencia Hz

Figura 22. Espectro del desplazamiento de la onda S de las componentes norte—
sur (linea discontinua) y este-oeste (linea continua) del sismo de Isla Angel de la
Guarda en la estacion BAHB. Una ventana de 12 segundos fue utilizada para
calcular su espectro. La cruz indica la ubicacién de la frecuencia de esquina.
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Tabla VI. Sismos con magnitud mayor de 5 que han ocurrido desde 1973 en
las inmediaciones de la Isla Angel de la Guarda y Canal de Ballenas.

Zona ‘Fecha Latitud Norte | Longitud Oeste Momento Magnitud
d sismico (N-m) Mw
Norte Isla Angel [ 1973/10/131 | 29.58 113.64 7.1el6 | 52
1975/07/083 29.49 113.40 6.3el8 . 6.5
1980/08/301 29.6 113.48 Ja1816 Dok
1991/02/141 29.68 113.86 2.5el7 5.5
Surlsla Angelde | 1977/11/141 | 29.27 112.97 2.9e17 5.6
1977/11/212 29.07 113.10 1.2¢18 6.0
1982/02/07* 29.03 113.03 2.9ely 5.6
Canal deBallenas | 1 0()/(09/212 29.34 113.73 2.5el7 35 °
1993/03/052 29.25 113.43 Bkl ] 5.6
1997/11/262 29.38 113.80 1.4el7 5.4
gfaﬁ;‘f“" dela | 2003/11/12%| 29.16 113.37 2.1el7 &5
INEIC 2CMT Harvard @ Goff et al (1987)  “Este estudio.
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Tabla VII. Localizacién: Precursor, evento principal y réplicas utilizando el
codigo HIPOCENTER

Fecha Hora Latitud | Longitud | Profundidad | Error Error Error
Aio/mes/dia | hr:min | grados | grados (km) lon.(km) | lat.(km) | prof.(km)
200311121 4:47 29171 | -113.357 8.2 0.7 0.5 4.3
2006311122 4:54 29.160 | -113.37 3.6 0.2 0.1 1.2
200311123 5:16 29.167 | -113.363 8.2 0.3 0.2 0.1
200311122 6:03 29.174 | -113.356 6.8 o 0 0
200311122 6:45 29.12 | -113.405 5.5 0 0 0
200311122 6:51 29.16 -113.37 8.1 0.2 0.1 0
200311122 7:40 29.227 | -113.467 12.5 0.2 0.1 0.1
200311123 7:43 29.162 | -113.483 11.6 0.3 0.1 0.1
200311123 7:50 29.124 | -113.408 4.5 0 0 o
200311123 7:57 29.123 | -113.403 A 0 0 0
200311122 8:08 28.113 | -113.413 5.8 0 0 0
200311122 8:16 29.132 | -113.395 8.2 0.6 0.4 0
200311122 8:24 29.137 | -113.039 8 0.6 0.4 0
200311122 8:31 29.16 -113.37 4.1 0 0 0
200311123 8:41 29.125 | -113.397 1.9 0 g 0
200311122 8:59 29.114 | ~113.408 8.1 0.1 0.1 0
200311123 9:56 29.083 | -113.402 0 0.1 0.1 0
200311122 10:01 29.108 | -113.417 6 0.1 0.1 0
200311123 11:32 29.118 | -113.408 4.6 0 0 0
200311122 11:51 29.15¢ | -113.375 8.2 0.1 0.1 0
200311123 12:51 29.092 | -113.408 0 0.1 01 | 0.1
200311122 13:01 29.105 -113.41 0 0.2 0.1 0
200311123 14:04 | 29.113 | -113.413 0 0.2 0.1 0
200311122 15:07 29.151 | -113.367 1.4 0 0 0
200311122 16:26 29.162 | -113.368 8.3 0 0 0
200311123 16:49 20.164 | -113.365 3 0 0 0
200311123 18:48 29.162 | -113.367 8.1 0.1 0.1 0.1
200311123 19:04 29.161 | ~113.368 3.8 0 0 0
- 200311123 19:16 29.095 | -113.427 0 0 0 0

Iprecursor 2principal 3réplica
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Tabla VIIl. Localizacion del sismo principal. Asi como sus geometrias de falla
calculadas por CICESE (este estudio) y NEIC

Referencia | Latitud Longitud | MagnitudeMw | Rumbo echado Deslizamiento | Prof (km)
NEIC 29.11 -113.35 5.6 168 67 -116 7
CICESE |29.103 -113.29 55 320 70 -80 52

Tabla IX Parametros de fuente del sismo de la Isla Angel de la Guarda
calculados con el registro sismico de Ia estacion sismolégica de BAHB. r es
el radic de la fuente. B es la velocidad de la onda de cizalla. Mo es el
momento sismico calculado mediante la integracién de la onda S en el
dominio del tiempo. oM/ot es la tasa de momento sismico. Mg es el momento
sismico espectral calculado del espectro de desplazamiento, Ac es la caida
de esfuerzos estatica calculada con la duracién de la FTAF y Aoq es la caida
de esfuerzos estatica calculado con el espectro de desplazamiento.

A r B Mo | éM/ot | Mo Ac | Aog
BAHB | 7.22 | 3.3 |2.1e24 |2.15e24 |1.13e24 |2.4 bar |13.1bar
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V. CALCULO DEL ESPESOR DE LA CORTEZA EN LA PENINSULA DE BAJA
CALIFORNIA, SONORA Y SINALOA, MEXICO, USANDO ONDAS
SUPERFICIALES

V.1 Resumen

Analicé la dispersion de las ondas supefficiales Rayleigh y Love
registradas en las redes NARS-Baja y RESBAN usando sismos localizados en
California, en el Golfo de California y en Colima, México. Se analizé el modo
fundamental entre los periodos de 10 y 40 segundos. La metodologia utilizada es
el analisis de filtrado multiple e inversion descrita por Herrmann y Ammon (2002).
Obtuve espesores de corteza y modelos de velocidades debajo de cada estacion.
Los espesores de corteza obtenidos en el noroeste de Baja California concuerde;n
con los obtenidos por Reyes et al. (2001) y Lewis et al. (2001). Construi dos
transectos de 1200 km con rumbo NW-SE paralelos a la Peninsula (occidental y
oriental) y otro a lo largo de las costas de Sonora y Sinaloa. Encontré que la
estructura cortical del transecto occidental de la peninsula de Baja California es
similar a la estructura cortical del transecto en Sonora-Sinaloa. La correlacion
entre estos dos transectos sugiere que estan desplazados entre 250 y 300 km si
considero a la peninsula de Baja California como un cuerpo rigido con respecto a
Sonora y Sinaloa. Este resultado concuerda con el desplazamiento obtenido con
el fechamiento de depésitos Miocénicos localizados en San Felipe (Baja

California) y en la Isla Tiburén localizada al oeste de Sonora reportada por Gastil

(1991), Oskin et al. (2001), y Oskin y Stock (2003).
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V.2 Introduccién

El sistema de fallas transtensional del Golfo de California separa la
Peninsula de Baja California del noroeste de México y es el resultado de la
interaccion de las .p[acas del Pacifico y Norte América. En esta regién se
desarrollan procesos distensivos tipo rift, asociados a vulcanismo, geotermia,
fallas normales, transformes y centros de dispersién que generan gran cantidad
de sismos a lo largo del Golfo de California. El Golfo de California esta rodeada
por una extension continental que comprende la Peninsula de Baja California al
Oeste y los estados de Sonora y Sinaloa al Este.

En esta regidén son escasos los estudios de ondas superficiales que se han
llevado a cabo para estimar la profundidad del Moho. Trabajos pioneros en este
sentido fueron los realizados por Brune y Thatcher (1973), Gomberg et al. (1988)
y recientemente los realizados por Ichinose et al. (1996), Lewis et al. (2001) y
Reyes et al. (2001), donde se ha estimado que la corteza en el noroeste de la
Peninsula. Cerca de la costa del Pacifico la profundidad del Moho es de 33 km y
el espesor se incrementa hacia el Batolito Peninsular alcanzando profundidades
de 40 km. En las margenes del Golfo de California esta profundidad decrece en
el rango de 15 a 18 km confirmado por sismica activa (Gonzalez-Fernandez et al.
2005). Por otra parte, existen evidencias geoldgicas locales del movimiento
relativo entre las placas de Norte América y del Pacifico. En el norte del Golfo de

Baja California Gastil et al. (1991) correlacionarén dos depésitos geologicos



77

similares del Mioceno en San Felipe, Baja Californié y en la lIsla Tiburén en
Sonora. Esta mfsma conclusion fue obtenida por Oskin et al. ( 2001). Por otro
lado, Oskin y Stock (2003) correlacionaron estratos volcénicos méas jévenes del
Mioceno determinando un desplazamiento de 255 km desde hace
aproximadamente 6.3 Ma en el Norte del Golfo de California. El propdsito de
conocer la estructura cortical continental a ambos lados del sistema de fallas del
Golfo de California adquiere mayor interés si estos pueden ser correlacionados,
asumiendo que en algln tiempo estas estructuras estuvieron juntas y que debido
a esfuerzos transtensionales en la actualidad se encuentran desplazados. Asi
mismo es importante conocer las variaciones laterales de la estructura de ‘la
corteza para localizar con mayor precision la actividad sismica que se origina en el
Golfo de California.

Con la red conjunta de NARS-Baja y RESBAN (Trampert et al. 2003) de 22
estaciones sismolodgicas de banda ancha es posible registrar la energia sismica
proveniente de sismos regionales (ver Figura 1). Estos sismos se analizaron
mediante el método de Analisis de Frecuencias Mdltiples descrito por Herrmann y
Ammon (2001). Con este método determinamos las velocidades de grupo de las
ondas Love y Rayleigh e invertimos para obtener las velocidades de cizalla (Vs)
y densidad (p) debajo de cada estacion sismoldgica. Construi tres transectos
paralelos; dos a lo largo de la Peninsula de Baja California (al este y al oeste) y
otro en el lado opuesto, al oeste de los estados de Sonora y Sinaloa. Finalmente

presentamos la correlacion entre las estructuras y su relacion con los perfiles

topograficos.
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V.3 Geologia y Tecténica

El sistema de rift transtensional del norte del Golfo de Baja California es la
continuacion en el sur del sistema de fallas de San Andrés y actualmente
constituyen la frontera entre las placas de Norte América y del Pacifico. Las fallas
del Golfo de California han sido principalmente inferidas por medio de la batimetria
por ejemplo, (Lomnitz et al. 1970; Lonsdale 1989). Asi también se ha determinado
la estructura cortical en sitios especificos por medio de estudios gravimetricos
(Couch et al. 1991), estudios de refraccion sismica (Phillips, 1964) y de reflexién
sismica (Gonzalez-Fernandez et al. 2005).

La apertura del Golfo de California ha sido ampliamente estudiada en el
marco de la tecténica de placas Pacifico-Norte América a través de modelos
geometricos cinematicos y fisicos que sugieren que en el periodo entre 12y 3.5
Ma Baja California fue una microplaca rigida limitada a ambos lados por el
desplazamiento entre las placas Norte América y Pacifico (Stock y Hodges 1989).

El noroeste de la Peninsula de Baja California estd constituida
fundamentalmente por rocas pre-batoliticas y batoliticas de 90 a 120 Ma (Gastil,
1975). Intrusiones de gabro sefialan un limite geoquimico e isotépico importante
que separa a los plutones al oeste con cantidades de magnetita suficientes para
distinguirlos de las rocas del este que contienen ilmenita, diferenciacion que fue

utilizada por Langenheim y Jachens (2003) para identificar una anomalia
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magnética, que sugiere a la Peninsula como un cuerpo rigido. La cuenca de
Guéymas ha sido estudiada por Lonsdale (1985) y sugiere un tipo transicional de
corteza diferente de la continental u oceanica. En esta parte de la corteza, la alta
tasa de sedimentacién y probabiemente la baja tasa de emplazamiento del
magma no promueve actividad eruptiva significativa, implicando la formacién de
una espesa capa de sedimentos con sills intercalados, sedimentos alterados y
algunas intrusiones masivas. La corteza inferior en esta parte puede ser una tipica
corteza oceanica Lonsdale (1985). El desarrollo de este tipo de corteza
transicional ha sido documentado en las costas de Santa Rosalia en el margen
peninsular del Golfo de California (Fabriol et al. 1999). Por otro lado, Larson et al.
(1972) estudiaron la dispersion del piso ocednico a través de datacion magnética
en la cuenca Carmeny determind que la velocidad de dispersion en este punto es

entre 2 y 6 cm/afio.

V.4 Analisis de datos

Utilicé los datos registrados en 21 estaciones sismoldgicas de banda
ancha y registro continuo de las redes NARS-Baja y RESBAN (Trampert et al.
2003). Siete sismos registrados entre 2002 y 2004 a distancias regionales fueron
utilizados. La localizacion de las estaciones sismolégicas y de los sismos se
puede observar en la Fig. 25 y las Tablas X y XI. Se determinaron las velocidades
de grupo del modo fundamental de las ondas Rayleigh y Love entre los periodos

de 10 y 40 segundos utilizando el método de Anadlisis de Filtrado Multiple con el
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codigo de Herrmann y Ammon (2001). Posteriormente estas velocidades se
invirtieron para obtener un modelo de velocidades de Vs (velocidad de cizalla) y p
(densidad).

La metodologia que utilicé en el andlisis de las ondas superficiales fue la
siguiente. Primero los sismos fueron identificados visualmente para ver la
dispersion de las ondas superficiales, después fueron corregidos por instrumento,
decimados y rotados con el programa SAC-2000. las trazas sismicas de la
componente vertical (del sismo Paso Robles California del 22 de Diciembre de
2003 de magnitud 6.6) fueron analizados y se muestran en la Figura 26.
Asimismo las trazas de la componente vertical del evento de Tecoman del 3 de
enero de 2003 de magnitud 7.4 se muestran en la Figura 27.

En una segunda etapa calculé la dispersion de velocidades de las ondas
Love y Rayleigh entre los periodos 10 y 40 segundos utilizando la técnica de
Andlisis de Filtrado Multiple. Un ejemplo de la dispersion de velocidades obtenida
de esta manera puede verse en la graficas de dispersién de las ondas
superficiales del temblor de Loreto en las estaciones sismolégicas cercanas NE71
y NE72 que se ubicaron a 731 y 675 km del epicentro con un azimut de 3212y
315° respectivamente. En estas trazas se observa mayor dispersion en las
velocidades de grupo de onda Rayleigh en el este que en el oeste del norte de la
Peninsula de Baja California. En tanto que la dispersiéon de velocidades de grupo
de las ondas Love es similar. Figura 28. |

En el proceso de inversién de velocidades de cizalla seleccione 10 capas

cada una con un espesor de 5 km, Para conocer la profundidad del Moho,
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tomamos de referencia la profundidad del manto superior reportada por Phillips
(1964) obtenida con sismica de refraccion en el centro del Golfo de California
frente a Bahfa de los Angeles. Con esta informacién identificamos del andlisis de
la_inversion, la velocidad en el limite de la corteza inferior y manto superior la
velocidad de corte 4.1 km/s. Las profundidades del Moho se eligieron en el punto
medio del horizonte de transicion entre corteza y manto por lo que la profundidad
sefialada tendra un margen de error de = 2.5 km. Por otra parte el proceso de
inversién de velocidades determina el error cuadratico medio entre las curvas de
dispersion observadas y las tedricas. Algunos ejemplos de dispersién de
velocidades de grupo de ondas Love y Rayleigh, modelo inicial y barras de error,
pueden verse en el ANEXO |

Los modelos de inversién de velocidades para cada estacién se pueden
ver en el ANEXO Il. Las densidades obtenidas a partir de la inversién se

muestran en el ANEXQO Ill.

V.5 Analisis de los modelos de velocidad

Del analisis de las ondas superficiales en 18 estaciones de las redes
sismoldgicas NARS-Baja y RESBAN se construyeron dos transectos paralelos a lo
largo de 1200 km de la Peninsula de Baja California, uno abarcando la parte
occidental iniciando en las coordenadas 322 de Latitud N, 1172 de Longitud W y

terminando en las coordenadas 23° de Latitud N y 1102 de Longitud W. El
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segundo transecto esta en el oriente de la peninsula e inicia en las coordenadas
- geograficas 322 de Latitud N, 1162 de Longitud W y termina en las coordenadas
232 de Latitud N, 109° de Longitud W. Un tercer transecto se construyo a lo largo
del estado de Sonora iniciando en las coordenadas 32° de Latitud N, 1142 de
Longitud W y terminando en la coordenada 24° de Latitud N y 1072 de Longitud W
(Figura 29). Las profundidades del Moho pueden apreciarse en las figuras 30, 31
y 32. En estas figuras se observa una correlacién congruente desde el punto de
vista isostatico si suponemos el modelo de Airy entre profundidad del Moho y los
perfiles topograficos en los tres transectos, donde la densidad del manto

promedio p, es 1.06 veces la densidad promedio de la corteza p_. Por ejemplo,

Narcia-Lopez et al. (2004) obtuvo una relacién similar de densidades en la
corteza de Chiapas.

De los transectos se puede apreciar que el espesor de la corteza esta entre
30 y 40 kilometros a lo largo de toda la porcién occidental de la peninsula de Baja
California. Por otro lado se observa en la Figura 30 que el transecto en la parte
oriental de la Peninsula de Baja California tiene variaciones mas fuertes en la
profundidad del Moho. Se observa claramente que en el norte de la Peninsula de
Baja California, en la Sierra de Juarez, donde esta ubicada la estacion sismoldgica
NE71, la maxima profundidad del Moho es de 47 km. Al sur muy cerca de la
estacién sismolégica de Bahia de los Angeles (BAHB) la profundidad del Moho
disminuye a 25 km o equivalentemente la corteza se adelgaza (ver Figura. 31).

La menor profundidad calculada del Moho se encuenira debajo de las estaciones
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de Loreto y Mulege (NE77 y NE76). Este comportamiento de engrosamiento-
adelgazamiento es similar a lo largo del tercer transecto en donde se aprecia un
espesor cortical de 40 km en Puerto Libertad y tiende a adelgazarse hacia la
estacion de Navojoa (NE82) a 20 km (ver Figura 32).

Con el fin de comparar la estructura cortical obtenida en el transecto
occidental de la peninsula de Baja California con la del transecto occidental de los
estados de Sonora y Sinaloa, superpuse estos perfiles, proyectados en el
transecto intermedio, en una misma figura y posteriormente ajusté un polinomio de
cuarto grado (Figura 33). Se puede apreciar que las variaciones de los espesores
de la corteza son similares, excepto por un desfasamiento entre ellos del orden

de 250 a 300 km.

V.6 Discusion de Resultados

La profundidad del Moho obtenida en el Batolito Peninsular de Baja
California es compatible con los resultados obtenidos por Lewis et al. (2001) y
Reyes et al. (2001) donde la profundidad maxima es del orden de 47 km. La
corteza se adelgaza al oeste de la peninsula de Baja California hasta 30 km y
hacia el este se adelgaza hasta 20 km en el extremo occidental de Sonora. Por
otro lado, hacia el sureste aproximadamente en la latitud de 28° de Latitud norte
en la regiéon de Vizcaino, Romo et al. (2001) realizé estudios gravimetricos y

magneto-tellricos, sugiriendo una cuenca sedimentaria con un espesor de corteza
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del orden de 33 km v al este de Vizcaino hacia el Golfo de California una
profundidad de 20 km que puede asooiarée al Moho. Este resultado es
congruente con los ébtenidos en las estaciones NE74 y NE75.

Con relacién a las profundidades del Moho y perfiles topograficos existe
buena correlacion entre la topografia y el espesor calculado de la corteza y no se
observan desplazamientos significativos entre ambos que indiquen areas de
descompensacion isostatica.

La estructura cortical a lo largo del extremo occidental de la Peninsula de
Baja California, es similar a la estructura cortical del oeste de Sonora y parte de
Sinaloa, lo que indica que en un tiempo estuvieron juntos y que por esfuerzos
transtensionales se han desplazado entre 250 y 300 km, que es la distancia entre
los dc_vs minimos y maximos del Moho entre las dos secciones corticales (ver
Figura 33). Este desplazamiento coincide con el desplazamiento de un sector de
la Peninsula de Baja California con respecto a la costa de Sonora de los 255 km
sugeridos por Gastil (1991) calculado con el anélisis de depdsitos del Mioceno en

San Felipe y en la Isla Tiburdn, posteriormente comprobados por Oskin (2001).

V.7 Conclusiones

Analicé la dispersion de las ondas superficiales Rayleigh y Love del modo

fundamental entre los periodos de 10 y 40 segundos registrados en NARS-Baja y



RESBAN por sismos a distancia regionales. Utilicé el método de Analisis de
Filtrado Muiltiple e inversién lineal para determinar las velocidades de cizalla Vg y
densidad p a lo largo de dos transectos paralelos en la Peninsula de Baja
California y otro en Sonora y Sinaloa. El primero fue en la porcién occidental de
toda la Peninsula de Baja California. En este perfil se determiné un espesor de la
corteza entre 30 y 40 km. En el segundo perfil a lo largo de la regién oriental de la
Peninsula de Baja California se determiné que en la parte media la corteza se
adelgaza hasta un espesor de 20 km. En el tercer transecto en la porcién
occidental de los estados de Sonora y Sinaloa se estimé un espesor de 30 km
en el norte y 20 km en el sur, lo que indica un adelgazamiento de la corteza, con
la excepcién de Puerto Pefiasco que indica un levantamiento del Moho a 20 km.
Con esta informacion sugiero que el adelgazamiento de la corteza se debe a la
intrusion del manto en las capas corticales inferiores produciendo el rift
transtensional del Golfo de California. El andlisis de los perfiles topograficos v las
profundidades del Moho no muestra incompatibilidad isostatica con respecto al
modelo de Airy. La proyeccidon de los transectos en el perfil oriental de la
Peninsula de Baja California nos sugiere un desplazamiento de 250 a 300 km de
la Peninsula de Baja California con respecto a la costa de Sonora y Sinaloa. El
desplazamiento es en la direccion NW-SE. Si consideramos la velocidad de
dispersion del suelo oceanico medido en la cuenca Alarcén de 4.9 cm/afio
(DeMets 1995) como una velocidad promedio, la Peninsula de Baja California

inicio su desplazamiento como un gran cuerpo rigido entre 5.1 y 6.1 Ma.
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Figura 25 Ondas Rayleigh del sismo de Tecoman Colima del 22 enero del 2003
de magnitud 7.4 y registradas en las redes NARS-Baja/RESBAN
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Figura 26. Dispersion de las velocidades de grupo de las ondas Love y Rayleigh
del sismo de Loreto del 12 de marzo del 2003 de magnitud 6.2 registrado en las
estaciones sismoldgicas NE71 y NE72
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Figura 27. Ubicacion de los transectos, Peninsula oriental(32¢ N -1172 W, 232 N-
110° W), Peninsula occidental (32° N-1162 W, 232 N -109°¢ W) y Sonora
occidental(32° N -1142 W, 242 N -1072 W)
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Figura 28. Transecto de 1200 kilémetros al oeste de la peninsula de Baja
California que inicia en las coordenadas geograficas 322 N y 1172 W y termina en
23%° Ny 1109 W. Las cruces indican la profundidad del Moho, vy los tridangulos las
estaciones sismoldgicas de la red NARS-Baja y RESBAN. En la parte superior se
muestra las variaciones topograficas
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Figura 29. Transecto al este de la peninsula de Baja California iniciando en las
coordenadas geogréficas 322 N y 1162 W y terminando en 232 N y 109° W.
l.as cruces indican la profundidad del Moho y los triangulos las estaciones
sismoldgicas de las redes NARS-Baja y RESBAN. La cruz resaltada_indica la
profundidad del Moho calculada por Lewis et al. (2001). En la parte superior
se muestra el relieve topografico.
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Figura 30. Transecto a lo largo de 1200 kilémetros en el occidente del estado de
Sonora y Sinaloa iniciando en las coordenadas geograficas 32° N y 114®* Wy
terminando en 242 N y 1072 W. Las cruces indican la profundidad del MOHO vy los
triangulos las estaciones sismoldgicas de la red NARS-Baja y RESBAN



Figura 31. Proyeccion de los transectos occidental de Baja California (con linea
discontinua) y Sonora (linea continua) en el transecto central del oriente de la
Peninsula. Los desplazamientos entre los maximos y minimos de ambas
estructuras se sefialan con las flechas.



Tabla X. Informacién general de las estaciones que conforman la red NARS-
Baja/RESBAN

CODHGD POBLADO Latitud H Longitud W  Elevacion m
HET1 Agua Blanca ¥1.689 159505 1155
HET2 Camalu 30,548 116,058 17
HE73 Rasario 30.565 115,348 439
HET4 Guerrero Hegro 28 407 114013 2
HETS San lgnacio 27.293 112,356 137
HETE Mulege 26,581 111,999 35
HETT Loreto 26.015 111,361 40
HE7% Las Pocitas 24,353 11106 §2
HETS San Jose del Cabo 23,419 109,756 225
HE3® Caborea 3.5 112,319 225
HE# Howillo 28.913 109636 295
HE82 Havojon 26.915 10823 133
HES3 Havolato 24.73 107,739 28

B AHB Bahia delos Angsles 23,343 113.56 15
CHH Chineroz .42 115051 15
FUYB G uaymas 27.897 110536 15
PLIB Pueito Libertad 25.916 112,695 15

FPE Puerto Pefiasco 31.335 113.632 15



Tabla XI. Muestra los sismos con magnitudes entre 5.5 y 7.6 localizados
en California, Golfo de California y Colima, utilizados en el analisis de las

ondas superficiales.

Fecha Latitud N Longitud W Magnitud Mw Profundidad km
03/10/02 23.32 108.53 6.5 10
22/01/03 18.77 104.1 7.6 24
12/03/03 26.61 111.09 8.2 5
12/11/03 29.16 113.67 55 5
22/12/03 35.71 121.10 6.6 7

24/09/04 28.57 112.72 5iS 10



Vi. CONCLUSIONES GENERALES

Con el analisis y caracterizacion de los parametros de fuente de los sismos
de Loreto e Isla Angel de la Guarda se han agregado nuevos datos que ayudaran
a entender mejor los procesos de ruptura de los sismos que se producen en el
Golfo de California. El sismo de Loreto se localizé en una falla transforme, con un
mecanismo focal de falla de rumba lateral derecha y su liberacion de esfuerzos se
extendié mas alla de la zona de ruptura delimitado un segmento activo entre las
cuencas de Guaymas y del Carmen. La ruptura siguié un rumbo noroeste a
sureste. Por otra parte el sismo de Isla Angel de la Guarda se localizé en una falla
normal preexistente y es la primera vez que se reporta un sismo de mecanismo de
falla normal en la regién del Canal de Ballenas e isla Angel de la Guarda. Es
probable que la liberacion de esfuerzos fue diferente con respecto al del sismo de
Loreto ya que las réplicas se ubicaron en una area mas estrecha y perpendicular a
al plano de falla. La localizacidon de los hipocentros de las replicas del evento de
la Isla Angel de la Guarda sugiere una corteza eléstica hasta una profundidad de 8
km. Tanto el sismo de Loreto como el de isla Angel de la Guarda tuvieron un
patron de ocurrencia de precursor, evento rﬁrincipal y réplicas. En ambos casos las
FTAF's y mecanismos focales entre los eventos principales y precursores fueron
similares. Por lo que el analisis de precursores podria contribuir a explicar los
procesos dindmicos de los sismos principales. Con la informacion de las
caracteristicas de fuente de estos sismos y en el marco general de la region del

Golfo de California se conjuntaron caracteristicas de fuente similares como



duracion de la fuente, forma de la fuente, mecanismo focal, caida de esfuerzos
estaticos de 20 sismos de magnitud mayor que 5. De este analisis se delimitaron
las zonas sismogénicas del Golfo de California y se observa que la porcién media
del Golfo de California es una zona que ha presentado mayores valores de la
caida de esfuerzos estaticos.

Con el estudio de ondas superficiales se han calculado modelos de
velocidad de cizalla y de densidad. Los cuales denotan las heterogeneidades del
medio, no obstante es posible regionalizar zonas con caracteristicas similares de
velocidad. Se han correlacionado las profundidades del Moho tanto en Baja
California como en el lado opuesto en los estados de Sonora y Sinaloa. Se infirio
una estructura cortical regional que indica que Baja California y Sonora estuvieron
unidos hace 5.6 = 0.5 Ma. La frontera entre las placas del Pacifico y Norte
Ameérica iniciaron un movimiento noroeste-sureste que sigue rigiendo en el
presente. Analizando la profundidad de Moho en los transectos del capitulo 1V. La
intrusion del manto superior sobre la corteza bajo el borde oriental de la Peninsula
de Baja California podria ser la causante de los efectos de oblicuidad del
rompimiento de la corteza que se observa en la Provincia extensional del Golfo de
California,

Por otra parte los valores de b calculados en el estudio de los sismos de
Loreto e Isla Angel de la Guarda comparados con los valores obtenidos por otros
investigadores en el Golfo de California .podn’an reflejar las caracteristicas
dinamicas, asi en el Medio Golfo de California el valor de b fue notoriamente mas

bajo que el calculado al nivel de Isla Angel de la Guarda y de otros valores



obtenidos en el norte del Golfo y en la Peninsula de Baja California. En este
sentido es recomendable continuar estimando los valores de b en diferentes
regiones del Golfo con el fin de establecer una asociacion entre los calculados en

corteza oceanica y corteza continental.
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ANEXO |

Modelo de velocidades y dispersion de ondas superficiales en la estacién
sismoldgica NE76. Sismo de Loreto del 12 de marzo del 2003.
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ANEXO I (continuacion)
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Modelo de velocidades y dispersion de ondas superficiales en la estacién
sismoldgica NE77. Sismo de Loreto del 12 de marzo de 2003.
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ANEXO | (continuacion)

Modelo de velocidades y dispersion de ondas superficiales en la estaciéon
sismoldogica NE75. Sismo de Loreto del 12 de marzo del 2003.
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Tablas de los modelos de velocidades obtenidos de la inversién de la
velocidad de corte Vs a partir de ondas superficiales. El modelo
seleccionado fue el que tuvo menor rms y variaciones de dispersiéon menor.
Las velocidades de cizalla en negrita indican la profundidad seleccionada

del MOHO
PERFIL DE VELOCIDADES Vs TRANSECTO 324114 241407
PROF.Km PPX PLI HER GuY HESB2 TOPO
5 3.0833 3.5558 27818 28723 29251 25803
10 32078 3.4468 3i8t8 31477 3.3515 30707
15 3.5989 3.3396 3.5685 3409 37697 35809
20 39737 33093 37767 36474 40434 38727
25 4215 33977 3.8635 38392 42051 40232
30 4.3342 36085 3.9258 40174 43123 4434
35 4.3933 3.9224 4.0174 42047 4.3973 42441
40 4.4484 43088 444087 43933 4.4695 43522
45 4.5067 47311 4.3147 4585 4.5282 4 4504
50 45721 51515 4.5m7 45864 4.5763 4 5362
PERFIL DE VELOCIDADES ¥s TRAHSECTO 32-116 23-109
PROF.Km  HE71 CHX B AH HETS HET7
§ 3.4499 3.4054 3.1583 31578 31347
10 3.5 34528 3.3077 3321 3.387
15 3.5791 3.513 3.5136 3.5933 3.6662
29 36183 3.5719 3.7405 3.8594 3.85895
25 3.6268 3.6373 3.9521 41474 4.0908
30 3.5289 3.7255 44276 4.3292 4.255
35 3.6604 3.8487 42681 4.4432 4 395
49 37557 4017 4.3781 45227 45108
45 349379 42217 4 4758 45703 4 5956
50 42163 4.4762 4.5681 46038 4.6503
PERFIL DE VELOCIDADES ¥s TRAHSECTO 32-117 23-110
PROF.
Km HET72 MET3 HET4 HETS HET8 HETY
5 36004 36657 3.0409 2.6494 36235 3.4788
14 3.4004 3.53 3.1705 3.3339 38552 3.5558
15 32811 33824 3.3986 3.8558 36796 36642
29 33848 33589 3.6538 41266 3.7108 3.7781
25 3.6461 3.4833 3.8926 4.268 3.7644 3.8846
30 3.8451 3.74 4.0393 4.3633 3.8488 3.9837
35 4.2049 4032 42487 4.4398 3.8676 40818
40 4.3997 43166 4.3793 4.4983 44137 41875
45 4534 45615 4.4929 4.5402 4.2841 - 4308
59 46233 47518 4.5973 4.5698 4.475 44507
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ANEXO Hl

Tablas de los modelos de densidades obtenidos del proceso de inversién
para velocidad de corte de las ondas superficiales. El modelo seleccionado
fue el que tuvo menor rms y variaciones de dispersién menor.

PERFILDE DEHSIDADES PEHIHSULA ORIEHTAL

PROF. km HET1 Chineros Bahia HETG HETY
5 2.7006 2.68 2629 2.6345 2,658
190 2,726 2.6956 2.6963 27324 2.7603
15 27404 27203 25128 2.3827 2.8758
20 2.7448 2.7549 29149 3.0055 2.969%
25 2.75'1 2,803 2.3052 3112 3.06284
30 27744 2.866% 3.0745 301846 3152
35 23291 29412 3.1348 3.2293 3.2185
40 29148 3.0452 3.1391 3,254 3.263
45 3.0491 31793 3.2397 3.2663 3.2878

PERFIL DE DEHSIDADE S PEHINSULA OCCIDENTAL

Prof. km HET2 ME73 HET4 HET75 HET3 HETS
5 2.6545 2.6965 2.582% 26335 27692 2,722
10 26292 2.6609 2.66 23692 2,773 2774
15 2.6652 2.6609 27719 3.0165 27917 2.3264
20 2,7683 27035 23857 34124 28377 2.3763
25 29007 2.8236 2978 31717 28551 2.9207
30 3.017 2.9449 3.0653 3.2102 29116 2.9652
35 31246 1.0805 3.1369 3.2329 29734 3.0205
40 3.2095 32128 3.2 3.244 3.0762 3.0876
45 3.2726 3.3248 3.2555 3.2478 31912 31675

PERFIL DE DEHM SIDADES CTD SOHORA OCCIDENTAL
glem’

PROF.KM P.Penasco P.libertad Hermwsillo Guaynms HES2 Topolobamw

5 26025 26724 2.5875 - 25705 26413 2542
10 2.7422 26384 27255 26536 2.3259 27304
15 29224 26254 2.8415 27615 2.9649 29039
20 3.0433 26497 2.8907 2874 3.0662 2.9934
25 31287 27235 29233 2.964 3131 3.0592
30 31752 2374 29634 3.0642 3.1759 34116
35 3.2047 3.0532 3.0262 31605 32082 31591
40 3.2271 3.2877 31078 3.2448 3.2317 3.2013

45 3.2495 355138 3.2035 3.3058 3.249 | 3.2359




