1. INTRODUCCION

Con la creacion en Andorra del Centre de Recerca en Ciencies de la Terra (CRECIT), a
principios del afio 2001, se inician estudios de riesgo sismico en Andorra, Principado
caracterizado por una geologia de valles glaciares cuaternarios, geotecnia y topografia
muy particulares. En este marco se ha establecido un convenio de colaboracién entre el
CRECIT y el Instituto Cartografico de Cataluiia (ICC) para la ejecucion de estudios de
riesgo sismico.

Andorra al ser un pais de montafia estd expuesto a numerosos riesgos naturales que
intervienen tanto en la vida de las personas como sobre las infraestructuras de las
poblaciones. El riesgo ante los fenomenos naturales se ha aumentado en los tultimos
afios debido a la fuerte expansién urbanistica y de ocupacion del suelo en todo el
territorio de Andorra. En el momento en que se ocupan las zonas de montana se ha de
ser concientes de que se puede estar expuesto a los peligros naturales como: aludes,
deslizamientos, inundaciones, terremotos, incendios, etc.

Es importante destacar que a pesar de que la sismicidad regional en el pasado es
moderada, un sismo de baja magnitud puede ser el detonante de fenomenos naturales
como los anotados. Por lo anterior, la microzonificacién sismica debe orientar los
planes de ordenamiento urbano y de gestion y uso del suelo. Son por tanto razones que
justifican este estudio preliminar, primero a realizarse en su género en el territorio de
Andorra.

Los terremotos catastroficos ocurridos en los ultimos 20 afos (Michoacan en 1985,
Loma Prieta en 1989, Kobe en 1995, Turquia en 1999) han puesto de manifiesto que el
movimiento del suelo varia, en ocasiones drasticamente, en funcion de la naturaleza,
propiedades mecénicas y topografia del sitio y, consecuentemente, los dafios
ocasionados también: en el terremoto de Michoacdn la aceleracion, velocidad y en
particular el desplazamiento maximo del suelo fue mucho mayor en otras zonas mas
alejadas del epicentro que en zonas mas cercanas; asi Acapulco sufrid6 menos dafios que
Meéxico D. F. pese a encontrarse casi a 150 km mas proximo a la fuente.

Este fenomeno, conocido como efecto de sitio, es dificil de incorporar en las leyes de
atenuacion regionales dada su complejidad, pero es necesario tenerlo presente en la
determinacion del riesgo sismico de una region. La caracterizacion de este fendmeno en



Andorra es la justificacion del presente trabajo, en el que se realiza también un andlisis
del efecto topografico y una microzonificaciéon sismica preliminar con vistas a
caracterizar cuantitativamente el comportamiento del suelo en Andorra. Se presenta
también un estudio preliminar de los deslizamientos en laderas activados por
terremotos.

Los objetivos planteados en este trabajo son:

a) Caracterizar la respuesta sismica de los suelos en emplazamientos con
caracteristicas del subsuelo diferentes, asi como los efectos debidos a la
topografia, aplicando una técnica de modelizacion unidimensional y un método
experimental como el tratamiento de registros de ruido sismico.

b) La zona en estudio presenta fuertes pendientes en las que se han observado
frecuentemente deslizamientos y caidas de bloques, aunque el detonante
principal es la intensidad de 1luvia, se ha considerado oportuno iniciar un estudio
de la peligrosidad de deslizamientos activados por terremotos.

El desarrollo y resultados de la investigacion se presenta en esta memoria en 8
capitulos.

En el primer capitulo se indica la justificacion del presente trabajo.

En el capitulo 2, se realiza una descripcion geografica, geologica y sismica de la zona
en estudio.

En el capitulo 3, se describen los diferentes factores que intervienen en el movimiento
del suelo, en particular se describen los efectos locales. Ademas se presenta los métodos
de evaluacion de los efectos sismicos locales.

En el capitulo 4, se realiza una recopilacion de la informacion geoldgica y geotécnica
existentes, para la microzonificacion sismica de Andorra.

En el capitulo 5, se estiman los efectos sismicos locales mediante la aplicacion del
método experimental de Nakamura y la simulacion numérica unidimensional con el
programa ProShake.

En el capitulo 6, se realiza una revision historica de deslizamientos activados por
terremotos y se hace una breve descripcion de los métodos con los que se puede evaluar
la peligrosidad sismica debida a terremotos y se aplica preliminarmente a la zona en
estudio.

En el capitulo 7, Se anotan las conclusiones y recomendaciones generales resultantes de
ésta tesis.

Finalmente en el capitulo 8 se anotan las diferentes referencia consultadas.



2. ANDORRA: ASPECTOS GENERALES

2.1. LOCALIZACION GEOGRAFICA DE LA ZONA EN ESTUDIO

Andorra es un pequefio pais independiente situado en los pirineos entre Francia y
Espafia dentro de las siguientes coordenadas geograficas: 1°24°34” y 1°47°19” de
longitud este y 42°25°38” y 42°39°15” de latitud norte; conformado de una
combinacion de numerosos valles y montafias con una superficie de unos 470 km* y una
altitud que oscila entre 840 y 2947 metros sobre el nivel del mar.

Su poblacion es de 65800 habitantes teniendo como capital a Andorra la Vella con
21500 habitantes; el clima es mediterraneo cuya temperatura oscila entre 30° en el
verano y —2°C en invierno, la moneda oficial es el Euro y el idioma es el Catalan. La
economia estd basada en el turismo y el comercio, haciendo variar apreciablemente la
poblacion en periodos determinados de todo el afio.

En 1960 Andorra tenia 8400 habitantes, pero el comercio y los intercambios han sido
cada vez mas importantes hasta el punto de que Andorra cuenta con una poblacion que
oscila entre los 65800 habitantes residentes y mes tras mes cada afio entran unos 9.5
millones de visitantes. El crecimiento explosivo en el fondo del valle entre 1960 y 1980
ha hecho que la poblacion se cuadruplique aumentando los elementos en riesgo.

Para la microzonificacion sismica preliminar se ha seleccionado en una primera etapa,
la zona que comprende los nucleos urbanos de Andorra la Vella, Escaldes-Engordany,
Santa Coloma y la Margineda. Ver figura 2.1 y 2.2.
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Figura 2.2. Mapa de sombras con la topografia de Andorra.
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2.2. GEOLOGIA SUPERFICIAL Y SISMICIDAD DE ANDORRA

2.2.1. Geologia

Si exceptuamos los depdsitos cuaternarios, Andorra esta formada exclusivamente por
materiales precarboniferos. Estos se pueden dividir en tres grandes grupos: los gneis,
los materiales sedimentarios paleozoicos y los granitoides. Todos ellos forman parte de
los materiales paleozoicos que afloran en la zona central del Pirineo, en una extensa faja
orientada aproximadamente E-O, que se conoce con el nombre de Zona Axial. Estos
materiales paleozoicos han experimentado los efectos de la orogenia herciniana, que
tubo lugar durante el Carbonifero y que culmind con la formaciéon de una sierra de
plegamiento, erosionada posteriormente durante el paleozoico. Estos materiales tienen
una historia geoldgica mas compleja, porque forman parte de un sector de la sierra
Herciniana situada en el dominio alpino, es decir deformada posteriormente por la
orogenia alpina, que tuvo lugar durante el Terciario. Podemos considerar que Andorra

esta formada por un conjunto de bloques de rocas antiguas levantadas por movimientos
recientes (CRECIT, 2002).

2.2.2. Estructura

Los rasgos mas caracteristicos de los materiales precarboniferos de Andorra son la
presencia de un clivaje principal y la orientacion ESE-ONO de las grandes estructuras.

2.2.2.1. Mesoestructuras

Todos los materiales precarboniferos de Andorra, a excepcion de las rocas plutonicas
carbonifero-pérmicas, presentan un clivaje muy desarrollado. Muchas veces este clivaje,
o foliacion, es la estructura que mas se ve sobre el terreno, por esto se le suele llamar
clivaje principal o regional.

En rocas donde no se reconoce la estratificacion, porque son monotonas litologicamente
o bien porque derivan de antiguas rocas igneas, €ste clivaje es la estructura de
referencia. No hay duda sobre su edad herciniana, ya que este no se ha desarrollado en
rocas mas modernas. Su formaciéon es sincronica al metamorfismo regional y esta
ligada, como minimo, a un sistema de pliegues de dimensiones muy variables. Ademas
de estos pliegues sincronicos al clivaje se han reconocido otros, anteriores y que no dan
lugar a la formacion del clivaje, y posteriores, que lo deforman y que hacen que este
clivaje adopte disposiciones diferentes en los diferentes sectores. Estos ultimos dan
lugar a la formacion de otro clivaje que tiene un desarrollo mucho mas localizado. Estos
sistemas de pliegues son la expresion del cardcter polifasico de la deformacion
herciniana.



Los pliegues anteriores al clivaje son, en general, dificiles de caracterizar, ya que el gran
desarrollo del clivaje los enmascara. Se utilizan criterios cartograficos cuando se
dispone de buenos niveles guia, o bien microestructuras, a partir de la observacion
detallada de los afloramientos aislados. En los materiales cambro-ordovicicos situados
sobre los gneis del Ospitalet, Eeckhout (1986) describe pliegues preclivaje principal
orientados NE-SO vergentes hacia el SE. En los materiales devonicos del sinclinal de
Tor y de Llavorsi, y en los materiales cambro-ordovicicos del anticlinal de la Massana y
del domo de la Rabassa, los pliegues anteriores al clivaje principal tienen la superficie
axial orientada E-O y vergen hacia el noreste (Poblet, 1991). Este mismo autor describe
la presencia de otro sistema de pliegues NNE-SSO, anteriores también al clivaje
principal, en los materiales devonicos del sinclinal de Llavorsi.

En los materiales cambro-ordovicicos, siluricos y devonicos poco metamorfizados, los
pliegues ligados a la formacion del clivaje tienen todas las dimensiones, desde
milimétricos a kilométricos. Se trata de pliegues vergentes hacia el sur, de cerrados a
isoclinales. Sus superficies axiales estdn orientadas aproximadamente E-O, mientras que
los ejes presentan una gran dispersion, predominan las direcciones E-O con buzamiento
tanto hacia el este como hacia el oeste. El clivaje principal adopta disposiciones
diferentes en los diferentes sectores, a causa de las deformaciones posteriores, pero en
general presenta buzamiento hacia el norte de suaves a elevados o subverticales. En la
parte sur del macizo del Ospitalet en los materiales de grado metamoérfico més elevado,
Eeckhout (1986) propone una cronologia mas compleja. Este autor reconoce una
segunda generacion de pliegues con buzamiento hacia el sur que dan lugar a un clivaje
preservado solo localmente, y una tercera generacion que es la responsable de la
formacion del clivaje regional. Los pliegues de esta tercera generacion presentan las
superficies axiales con buzamiento suave vergentes hacia el sur, mientras que el clivaje
asociado es la mesoestructura mas evidente, tanto en los gneis como en el
metasedimento superadyacente.

Los pliegues posteriores al clivaje presentan un desarrollo diferente en los distintos
sectores. Son escasos en los terrenos poco metamorficos, mientras que son muy
abundantes y estan bien desarrollados en los terrenos metamorficos. Localmente estan
asociados a la formacion de un clivaje con buzamiento hacia el sur.

2.2.2.2. Macroestructuras

A nivel cartografico, los materiales precarboniferos de Andorra se pueden agrupar en
una serie de unidades estructurales (figura 2.3) que tienen en comun su orientacion E-O
o ENE-OSO: macizos de Aston y del Ospitalet, sinclinal de Tor, anticlinal de la
Massana, sinclinal de Llavorsi y domo de la Rabassa. Se trata de domos, antiformes y
sinformes de dimensiones kilométricas, limitadas por fallas o por cabalgamientos con la
misma orientacion. En Andorra afloran s6lo partes de estas estructuras, excepto el domo
de la Rabassa, que es la tnica de estas unidades estructurales que aflora exclusivamente
en Andorra. Estas se han definido con diversos criterios, segun la disposicion del clivaje
o segun la disposicion de la estratificacion y muchas de estas estructuras han recibido
diversas denominaciones. La edad de alguna de estas estructuras es dudosa, asi como la
de las fallas que las limitan. A partir de la relacion con el batolito de Andorra-Montlluis,
se ha establecido que algunas estructuras son hercinicas, mientras que otras pueden
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tener una edad alpina, o bien se trata de estructuras hercinicas que han tenido un
movimiento alpino.
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Figura 2.3. Esquema donde estin representadas las principales macroestructuras de Andorra.
Modificado por Hartevelt (170), Besson et al. (1990) y Poblet(1991). Extraido del Mapa geologic
d’Andorra 1:50.000 (CRECIT, 2002)

®  Macizo del Ospitalet

En el sector septentrional de Andorra afloran los gneis ocelares y los materiales cambro-
ordovicicos que constituyen el final occidental del macizo del Ospitalet. Este macizo se
extiende unos 25 km. en la direccion E-O, des de la cabecera de los valles de Ransol y
de Incles, al oeste, hasta el pico Peric al este. Los gneis son las rocas que ocupan una
posicion estructural mas baja de toda la serie. Derivan de antiguos granitos deformados
durante la orogenia herciniana, todo y que el origen de estos granitos es objeto de una
polémica comun al resto de los macizos gneisicos del Pirineo: granitoides intrusivos
prehercinicos, ordovicicos, o bien restos de un antiguo zdcalo precambrico. A partir de
criterios de campo, Eeckhout (1986) propone que los gneis del Ospitalet deriven de un
antiguo zdécalo precambrico, siguiendo la interpretacion propuesta por Guitard (1970)
para los gneis del macizo del Canigd. Hay que remarcar que los trabajos mas recientes
realizados en este macizo (Barbey et al., 2001) dan una edad ordovicica. Los materiales
cambro-ordovicicos contienen numerosas intercalaciones de areniscas, cuarcitas,
microconglomerados y conglomerados, asi como marmoles y ampelitas. El limite sur de



este macizo lo constituye la falla de Soldeu, que es la que cabalga dirigida hacia el sur,
de edad alpina probablemente, y que separa esta unidad del anticlinal de la Massana y
del sinclinal de Tor.

La foliacion o clivage regional en el gneis dibuja un domo alargado en la direccion E-O,
asimétrico con el buzamiento mas fuerte hacia el sur. Esta es la misma foliaciéon que se
reconoce en los metasedimentos cambro-ordovicicos situados por encima de los gneis.
En estos materiales el clivaje regional presenta también una disposiciéon en domo, al
borde de los gneis, y un buzamiento subvertical a fuerte hacia el sur de los sectores mas
meridionales. Esta disposicion antiformal del clivaje es uno de los temas de
controversia: para algunos autores corresponde a una disposicion original del clivaje,
mientras que por otros se ha adquirido después como resultado de las deformaciones
posteriores. En este ultimo caso se tendria que separar el efecto de las deformaciones
alpina, posteriores a la formacion del clivaje, de los efectos de la deformacion alpina,
que podria ser responsable de la formacion de grandes pliegues que afectan a los
materiales prehercinianos.

Al norte del macizo del Ospitalet y separado de este por la falla de Merens, se encuentra
el macizo de Aston. Se caracteriza también por la presencia de gneis ocelar debajo de
los cuales se sitian metasedimentos de alto grado metamorfico. En estos materiales el
clivaje regional presenta una disposicion subhorizontal y hacia el norte incrementa su
buzamiento.

e [La falla de Merens

El macizo del Ospitalet esta separado del macizo de Aston por la falla de Merens
(Zwart, 1965), que es una banda milonitica que se puede seguir de forma continua a lo
largo de 70 km, des del final oriental del sinclinal de Vilafranca, hasta pocos kilometros
al oeste de los macizos de Aston y de Ospitalet. En Andorra la falla se divide en dos
bandas miloniticas principales, que des del puerto de Banyell se dirige hacia el puerto
de Rat y el pico de Cataperdis. La amplitud de estas bandas varia entre 200 y 500
metros, y en su interior las rocas experimentan una intensa deformacion y adquieren una
foliacién milonitica con una direccion E-O y buzamiento hacia el norte superior a 50°
(Alias y Cirés, 1992). La falla tiene un desplazamiento inverso con un pequeia
componente de desplazamiento diestro (Zwart, 1965, Carreras y Cirés, 1986) que
origina el desplazamiento de las isogradas del metamorfismo regional a lado y lado de
la falla. Este desplazamiento disminuye hacia el oeste de Andorra a medida que la falla
desaparece. Segun Carreras y Cirés(1986) se trata de una estructura herciniana aunque
no se excluye un movimiento, muy pequefio, durante la deformacion alpina.

e Sinclinal de Tor

El sinclinal de Tor esta constituido por materiales siluricos y devonicos, tiene una forma
alargada en direccion E-O y se extiende unos 20 km. entre el valle de Tor, al oeste, y el
valle de Orient, al este. El desarrollo de los materiales siluricos en la parte norte de la
estructura, al norte de Llorts, da lugar a una figura cartografica en forma de seta. Por el
sur esta el contacto con los materiales cambro-ordovicicos mediante el cabalgamiento
de Pal.
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Esta unidad muestra aparentemente una disposicion sinclinal y sinformal, pero su
estructura interna es el resultado de la interferencia entre un pliegue preclivaje principal,
vergente hacia el norte, y un pliegue de la fase principal vergente hacia el sur. Segin
Poblet (1991), el sinclinal es un fragmento de un flanco normal de dimensiones
kilométricas de un pliegue de la fase preclivaje principal, con una superficie axial E-O,
deformado por pliegues hectométricos, de superficie axial y ejes también de direccion
E-O. En las etapas finales de la fase principal se desarrollaria el cabalgamiento de Pal.
Ejemplos de esta interferencia, a escala mas pequeia, se pueden observar en los
alrededores de Canillo, en los materiales devonicos del Roc del Quer. El clivaje
principal es subvertical o con fuerte buzamiento hacia el norte, con una disposicion muy
regular, como resultado se han desarrollado pocos pliegues tardios en esta zona.

e Anticlinal de la Massana

El anticlinal de la Massana es una unidad con una estructura aparente antiformal y
anticlinal, formada por materiales cambro-ordovicicos y silaricos. Inicialmente fue
definida por los autores holandeses (Zwart, 1965) y posteriormente se ha considerado
que es la terminacién oriental de una unidad de grandes dimensiones llamada anticlinal
de la Massana-Ribera de Carddés (Poblet, 1991). Es una estructura alargada en la
direccion E-O que se extiende a lo largo de 50 Km., entre el rio Valira de Oriente al este
y el rio Bonaigua al oeste. Su anchura es del orden de 8 Km. Al sur y al norte esta
limitada por dos cabalgamientos con buzamiento hacia el norte y desplazamiento hacia
el sur. Al sur, el cabalgamiento de Estaron lo situa en contacto con el sinclinal de
Llavorsi, mientras que al norte el cabalgamiento de Pal coloca los materiales silurico-
devonicos del sinclinal de Tor por encima del anticlinal de la Massana. Al oeste de
Andorra estd en contacto con el domo de la Pallaresa mediante la falla de Soldeu y su
limite este se puede situar en la conjuncion de los sinclinales de Llavorsi y de Tor, en
los alrededores del pico de Encampadana.

En esta unidad el clivaje principal es subvertical. Las lineaciones de interseccion entre
el clivaje y la estratificacion presenta una gran dispersion como resultado de la
presencia de los pliegues anteriores al clivaje. Como es el caso del sinclinal de Tor, la
estructura interna de esta unidad resulta de la interferencia entre un pliegue preclivaje
principal, vergente hacia el norte, y un pliegue de la fase principal vergente hacia el sur.
Los materiales cambroordovicicos presentan una fabrica magnética muy bien definida,
caracterizada por una foliacion magnética que coincide con el clivaje principal y una
lineacion magnética paralela a la lineacién de estiramiento oblicua a los pliegues
sinclinales principales (Casas et al., 1998).

e Sinclinal de Llavorsi

Se conoce con el nombre de sinclinal de Llavorsi a la estructura sinformal constituida
por materiales siluricos y devonicos que se extiende unos 40 km. en direccion E-O,
entre el macizo de la Maladeta al oeste, y el batolito de Andorra- Montlluis al este. En la
zona central se hace mas estrecha y en los dos extremos se hace mas ancha. El
buzamiento del flanco sur, en la zona central, es de unos 30° y en el flanco norte de unos
50°. Por el sur esta limitado por el cabalgamiento de Llavorsi, que lo sitlia por encima
de los materiales cambro-ordovicicos y ordovicicos superiores del domo de Orri. Al
norte el cabalgamiento de Estaron lo pone en contacto con el domo de la Pallaresa o con
el anticlinal de la Massana. En Andorra aflora solo el sector més oriental de esta



estructura, donde se divide en dos ramas que rodean, por el norte y por el sur, el domo
de la Rabassa.

Las caracteristicas estructurales son muy parecidas a las del sinclinal de Tor o del
anticlinal de la Massana: superposicion de pliegues preclivaje y sinclivaje principal,
dispersion de los ejes de los pliegues sinclivaje principal, el clivaje principal es la
mesoestructura dominante y orientacion E-O de las estructuras de deformacion. Su
estructura interna es mas compleja por la presencia de fajas alargadas de materiales
siluricos en medio de los materiales devonicos de la formacién de Civis, en la parte
central y oriental del sinclinal. En Andorra afloran las terminaciones orientales de
algunas de estas fajas, entre Sta. Coloma y Bixessarri, entre Aixovall y Civis o en los
alrededores de Fontaneda. Para Poblet (1987) y Casas y Poblet (1989) esta estructuras
son el resultado de cabalgamientos posteriores a la fase principal que ponen en contacto
términos de la serie estratigrafica inicialmente alejados.

e E/Domo de la Rabassa

El domo de la Rabassa corresponde a un anticlinal antiformal alargado en direccion
OSO-ENE. Esta formado por materiales cambro-ordovicicos y ordovicicos superiores,
se extiende alrededor de unos 15 km. entre Argolell, al oeste, y el Camp de Claror al
este y tiene una anchura de unos 5 Km. en el sector central.

Segun Hartevelt (1970) y Bou (1988) es un pliegue asimétrico. El flanco norte buza
entre 20° y 40° hacia el NNO vy el flanco sur es subvertical o tiene un buzamiento girado
hacia el norte. Para Poblet (1991) esta estructura es el resultado de una interferencia
entre un pliegue preclivaje principal, vergente hacia el norte, y un pliegue sinclivaje
vergente hacia el sur.

Por el norte estd en contacto con los materiales devonicos del sinclinal de Llavorsi
mediante el cabalgamiento de Llavorsi, y por el sur la falla de Arcavell lo situa por
encima de los materiales de la rama sur del sinclinal de Llavorsi. Al este queda cortado
por las fallas de Claror y por el granito de Andorra-Montlluis.

2.2.3. Historia geoldgica

Los materiales mas antiguos de Andorra son los que forman la parte inferior de la serie
cambro-ordovicica de Andorra. Su edad es desconocida, pero algunos autores la
atribuyen al Precambrico superior. El resto de los materiales cambro-ordovicicos no se
han caracterizado bioestratigraficamente. Su edad seguramente esta comprendida entre
el cambrico y el ordovicico, y se habrian sedimentado en un ambiente marino de poca
profundidad con aportaciones terrigenas importantes y con influencia volcanica, sobre
todo en la parte baja de la serie.

Los gneis blancos y los gneis ocelares son las otras litologias de edad incierta, pero en
cualquier caso representan también los términos mds antiguos de la sucesion
preherciniana. Las dataciones obtenidas en los macizos vecinos de Aston y del Canigd
confirman que el granito precursor de los gneis habria intruido durante el ordovicico
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superior en los materiales cambroordovicianos, y posteriormente se habria deformado
durante la orogenia herciniana.

Los materiales del ordovicico superior tienen un significado geoldgico relevante. En
primer lugar, sefalan un cambio importante en las condiciones paleoambientales,
pasando de una sedimentacion marina ritmica relativamente mondtona a un episodio
continental detritico. En segundo lugar, en estos materiales si localizamos los primeros
restos fosiles de los materiales paleozoicos. A grandes rasgos constituyen un paquete
granocreciente de conglomerados, microconglomerados, areniscas y pelitas que
contienen los primeros restos de macrofauna del Pirineo (braquidopodos, moluscos,
corales, crinoideos, trilobites, etc.). En ultimo lugar, tienen un significado regional
importante, ya que diversos autores consideran que son discordantes por encima de los
materiales cambro-ordovicicos que se sitian por debajo. Esto indicaria la existencia de
un acontecimiento deformativo prehercinico (calediniano?) en esta area, hasta el
momento mal caracterizado, pero que se tendria que relacionar con un episodio
magmatico importante si, como parece, se confirma la edad ordovicica de los granitos
que originan los gneis ocelares.

Durante el silurico la sedimentacion se da en un ambiente restringido, una plataforma
euxinica, que pasa a ambientes marinos, aunque de poca profundidad, durante el
devonico. En Andorra los materiales del devonico medio son los materiales paleozoicos
mas modernos reconocidos.

Todo este conjunto de materiales es deformado durante la orogenia herciniana que tiene
lugar durante el carbonifero superior. Los primeros niveles discordantes tienen una edad
estefaniana y los materiales carboniferos en facies flysch, que no afloran en Andorra
pero que si lo hacen en areas cercanas a la Cerdafia, tienen una edad viseana. Estos
materiales se relacionan con los primeros movimientos tecténicos, que originan la
emersion de los materiales devonicos y la formacion de surcos turbiditicos al pie de la
sierra que se empieza a formar. Esto indicaria que la deformacion herciniana tendria una
duracion de unas decenas de millones de afios, entre el visea y el westfalia.

Esta deformacion viene acompafada por un metamorfismo regional y por la intrusion
de diversos cuerpos graniticos. A partir de las relaciones con las estructuras de
deformacion, se puede establecer que el metamorfismo se desarrollaria sincronicamente
al episodio deformativo principal, mientras que los granitos, teniendo caracter
sincinematico, serian un poco posteriores. Esto queda confirmado también por las
edades radiométricas, que datan en 325-315 Ma el metamorfismo (Majoor, 1988) y en
305 Ma la intrusion de la granodiorita de Andorra-Montlluis (Romer y Soler, 1995).
Estas dataciones confirman la edad westfaliana del episodio deformativo principal. Hay
que considerar, que para toda la sierra la deformacion tiene un caracter diacrénico. Asi,
en la montafia Negra, los flysch tienen edades mas antiguas y en el Pirineo central mas
modernos, cosa que indica que la deformacion, en esta rama del orogeno migraria hacia
el SW.

En Andorra no afloran materiales modernos, excepto los depdsitos cuaternarios, y por

tanto su evolucién en los tiempos posteriores se deduce del estudio de zonas cercanas
donde estan presentes materiales posthercinianos.
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Durante los tiempos tardihercinicos tiene lugar el desmantelamiento de la sierra acabada
de formar, en parte por erosion y en parte a causa del colapso orogénico. Este tiempo
abarca desde final de la fase deformativa herciniana principal, hasta el arrasamiento de
la sierra con la formacion de una penillanura encima de la cual se instalan los primeros
depdsitos triasicos discordantes. Este periodo, entre el estefaniano superior y la base del
Triasico inferior, tiene una duracion aproximada de unos 60 Ma. Durante este tiempo se
desarrolla un importante volcanismo, con un caracter que evoluciona desde
calcoalcalino hasta alcalino. Los materiales tardihercinianos mas cercanos a Andorra,
que afloran en Cerc, al sur de la Seu d’Urgell, en la carretera a Ortedd, son buenos
testigos de esta actividad volcédnica. Se trata de brechas y conglomerados, pero sobre
todo de ignimbritas y de lavas andesiticas del Estefania superior, discordantes encima
del material del Ordovicico superior.

Los materiales continentales en facies Buntsansdtein del triasico inferior se disponen
por encima de los anteriores y forman la base de la serie mesozoica y cenozoica
expuesta en los pefiascales de la sierra del Cadi. Se trata de una serie reducida, que
comprende materiales del triasico, del cretacico superior y del paleégeno. Por lo que
hace a la deformaciéon alpina, es dificil establecer los efectos que produce en los
materiales andorranos, atendiendo a la falta de materiales posthercinianos, y también
por el hecho que los materiales prehercinianos han estado intensamente deformados por
la orogenia herciniana previa. A partir de observaciones regionales y de la
interpretacion del perfil de sismica profunda ECORS, realizado en la transversal de la
Noguera Pallaresa (Mufioz, 1992), se puede establecer que los materiales paleozoicos de
Andorra se han desplazado un minimo de unos 20 kilometros hacia el sur durante el
eoceno y el oligoceno. El responsable de este desplazamiento es el cabalgamiento de
Rialb, situado a poca profundidad de la transversal del rio Segre y que aflora més al
oeste, en el valle de la Noguera Pallaresa. Al mismo tiempo, se producira la reactivacion
de algunas fallas anteriores, como la falla de Merens, o bien la formacién de fallas con
desplazamiento mucho menor hacia el sur, como es el caso de la falla de Soldeu.

Asociado a su desplazamiento hacia el sur, los materiales paleozoicos de Andorra
experimentan un levantamiento importante, ya que estan afectados también por
desplazamientos de laminas de cabalgamiento inferior. Este relieve empieza a ser
erosionado desde el momento de su formacion, en el eoceno, pero especialmente lo fue
durante el oligoceno y el Mioceno inferior. Esto genera, por una parte, la formacion de
superficies de erosidon encima de los materiales paleozoicos levantados, y por otra, la
sedimentacion de 2 a 3 kilometros de conglomerados encima de los materiales de la
parte sur. A diferencia de lo que sucede en la sierra herciniana, el Pirineo no ha quedado
totalmente arrasado, sino que mantiene todavia relieves importantes. Hay que atribuir
esto al hecho que desde los ultimos 6 Ma (es decir des de el Mioceno superior-plioceno
hasta la actualidad), se produce una reexcavacion del pirineo, que ha producido, por
ejemplo, la erosion de los conglomerados oligocenos que cubrian buena parte. Esta
reexcavacion es el resultado de la obertura de la cuenca del Ebro otra vez al mar,
durante el mioceno superior, y de la bajada de los niveles de base de los rios que esto
comporta, y que esta favorecida, ademas, por el levantamiento de la sierra como
resultado de un reequilibramiento isostatico. Los principales rios actuales se habrian
formado durante esta reexcavacion, siguiendo el trazado de los primitivos cursos
oligocenos.
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Este relieve fue retrabajado durante las glaciaciones pleistocenas, en que los glaciares se
instalaron sobre los valles fluviales preexistentes, de manera que se modelaron los
circos glaciares en la cabeceras y excavaron en forma de cono los valles. Como
resumen, el relieve de Andorra estda formado por rocas antiguas, que han estado
modeladas por procesos erosivos modernos como un resultado del levantamiento
durante la deformacion alpina y retocadas por los glaciares cuaternarios.

Recientemente se ha publicado una nueva version del mapa geologico a escala 1:50000
en formato digital (CRECIT, 2002). Es un mapa de sintesis que aglutina toda la
informacion existente hasta el momento del Principado . Se ha eleborado a partir de las
cartografias geoldgicas preexistentes, y se ha incorporado informacion geoldgica
extraida de otros trabajos.

2.2.4. Zona de estudio (Cubeta de Andorra la Vella — Escaldes)

Los materiales que encontramos en la zona de estudio (ver figura 2.4) son: Pizarras y
calizas negras (silurico), alternancia de calizas y pizarras marrones de la formacion
Rueda (devonico inferior), Calizas masivas de la formacién Castanesa (devonico
inferior), Margocalizas y pizarras multicolores de la formacion Griotte de Manyanet
(devobnico), pizarras grises con intercalaciones finas de calizas y areniscas de la
formacion de Civis (devonico), granodioritas con biotita.

A continuacion se realiza una breve descripcion de los materiales que se encuentran en
la cubeta:

Pizarras y calizas negras (silurico), constan de dos partes: un nivel basal formado por
pizarras ampeliticas con un elevado contenido en materia organica y un paquete
superior donde alternan bandas de calizas con las pizarras descritas. Las pizarras
ampeliticas son de color gris oscuro a negro con pasadas métricas de pizarras gris claro,
acostumbran a ser muy débiles y tifien los dedos. A veces contienen abundantes
paquetes de mica incolora de tamafio de arena fina y cristales de pirita de dimensiones
milimétricas. La naturaleza del conjunto de los materiales del siluriano inferior favorece
el desarrollo de relieves deprimidos. La parte alta del siluriano se diferencia del tramo
inferior por la presencia de tramos de calizas mudstone y calizas margosas de color gris
0SCUro a negro.

Alternancia de calizas y pizarras marrones de la formacion Rueda (devonico inferior),
compuesta por alternancias milimétricas a decimétricas (esporadicamente métricas), de
pizarras, caliza margosas y calizas de textura mudstone-wackestone y en algin caso
packstone. En general las capas son tabulares. Las calizas y a veces las pizarras
contienen restos de crinoideos y ortoceratidos que en algunas capas pueden ser muy
abundantes.

Calizas masivas de la formacion Castanesa (devonico inferior), constituida por calizas
mudstone a packestone y pueden presentar intercalaciones margosas. En muestra fresca
son de color gris oscuro en la base y mas claro hacia el techo, mientras que en superficie
tienen colores grises, marrones, blanquecinos y rojizos. Son calizas masivas o bien
estratificadas en bancos centimétricos de hasta unos 40 cm como maximo de potencia.
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Como estructuras sedimentarias se han identificado laminaciones ripple y plano
paralelas. La formacion Castanesa descansa de forma concordante sobre la formacion
Rueda. Esta formacion es un buen nivel guia para la cartografia y forma relieves que
destacan en el paisaje. Presenta restos de crinoideos.

Margocalizas y pizarras multicolores de la formacion Griotte de Manyanet (devonico),
esta formada por alternancias centimétricas a milimétricas de pizarras, margocalizas y
calizas mudstone. Muchas veces los niveles calizos presentan un aspecto azucarado,
causado por un cierto contenido en dolomia o bien por la recristalizacion de la matriz
ligada a procesos metamorficos. En general son rocas multicolores (verde, marron, lila y
gris las pizarras y blanco, amarillo, ocre, rosa, &mbar, verde, gris y marrén las calizas),
de forma que a veces las coloraciones se encuentran distribuidas en forma de manchas
alargadas. Su potencia esta entre los 135 y 145 metros.

Pizarras grises con intercalaciones finas de calizas y areniscas de la formacion de
Civis (devonico), serie formada por tramos de pizarras limosas de color gris, en las
cuales es dificil reconocer la estratificacion, y en algunos casos se parecen a las pizarras
del silurico si no fuera porque las pizarras de la formacion de Civis siempre son muy
compactas. Contienen abundantes ldminas de mica incolora. Reposan concordantemente
sobre las formaciones infrayacentes.

Granodioritas con biotita, es una roca leucocratica, de grano medio y muy homogénea.
Presenta textura granular y estd compuesta por cuarzo, feldespato potasico, plagioclasa
y biotita como mineral mafico. Como minerales accesorios tiene circon, apatito y
minerales opacos.

Casi todos los materiales descritos presentan un metamorfismo de contacto provocado
por el batolito de Andorra- Montlluis. Alrededor de éste se origina una aureola de
metamorfismo de contacto de un kildmetro de ancho, que localmente puede ser menor a
causa de las fallas que la desplazan. Las rocas peliticas del Cambroordovicico,
Ordovicico superior y las de la formacion de Civis del Devoniano que limitan el
batolito, muestran una zonacion litologica de acuerdo con el incremento de temperatura:
cerca del contacto entre las granodioritas se encuentran las cornubianitas moteadas, y
hacia la periferia, pizarras y filitas moteadas. Las cornubianitas son muy masivas,
presentan una fina laminacion y estdn constituidas por porfiroblastos de cordierita, y
raramente de andalucita, incluidos en una matriz de grano fino, rica en biotita, cuarzo,
moscovita y plagioclasa.

Los materiales del silurico que forman parte de la aureola son pizarras y filitas
moteadas, de color muy oscuro, con una foliacidon y porfiroblastos milimétricos.

Como depdsitos cuaternarios en esta zona hay deslizamientos, sedimentos fluvio-
torrenciales, coluviones y sedimentos glaciares.

Sedimentos glaciares, son todos los depositos relacionados con la sedimentacion de los
glaciares cuaternarios, constituidos principalmente por tills (tanto subglacial como
supraglacial). Los tills son sedimentos detriticos constituidos fundamentalmente por
cantos y bloques incluidos en una matriz que puede variar de lutitica a arenosa.
Fundamentalmente se encuentran en las laderas y en los fondos de los circos glaciares y
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de los valles. En las cabeceras, los depdsitos glaciares constituidos principalmente por
acumulaciones de bloques presentan morfologias de morrenas. La edad de estos
sedimentos glaciares se considera atribuible al Pleistoceno superior.

Coluviones, son depositos generados por la dinamica postglacial y actual de las laderas,
estdn constituidas fundamentalmente por acumulaciones detriticas. Se trata de
formaciones acumuladas por diferentes tipos de movimientos de masa: principalmente
canchales formados por desprendimientos y depositos de deslizamientos superficiales.
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Figura 2.4.. Mapa geologico de la cubeta de Andorra la Vella- Escaldes (con su leyenda). Extraido del
Mapa geologico de Andorra escala 1:50.000 (CRECIT, 2002).
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Grandes deslizamientos, estan formados por depodsitos coluviales generados a partir de
movimientos de masa de grandes dimensiones, algunos de ellos todavia activos. La gran
mayoria corresponden a deslizamientos complejos que configuran grandes coladas de
tierra. No hay una datacion precisa de estos depositos pero segun cada caso, su edad se
puede situar desde la etapa de la deglaciacion de la ultima glaciacién hasta la
actualidad.

Sedimentos fluvio-torrenciales, corresponden a todos aquellos depositos de origen
aluvial constituidos por limos, arenas, gravas, clastos clasificados que tapizan el fondo
del valle, También se incluyen las acumulaciones detriticas que constituyen los conos
de deyeccion de los torrentes, los cuales tienen su origen, tanto en corrientes de
derrubios, como en la propia dinamica hidrologica de los torrentes. Aunque son activos
en la actualidad su edad es postglacial.

2.2.5. Sismicidad de Andorra

Andorra es un pais situado en la serrania Pirindica en donde, en su parte occidental, se
concentra la mayor actividad sismica de la mitad oriental de los Pirineos
principalmente en el batolito de la Maladeta y que histéricamente se puede calificar
como moderada, es decir, que el intervalo de tiempo que transcurre entre un sismo de
gran magnitud y el siguiente es considerable. Sin embargo para el estudio de la
sismicidad de una regioén no solo se consideran aquellos sismos ubicados dentro de las
fronteras sino aquellos mas fuertes que se producen fuera, y que también pueden ser los
detonantes de diferentes fenomenos naturales.

En el afio 1373 tuvo lugar un sismo destructor en una amplia zona de la Ribagor¢a con
una intensidad epicentral entre VIII y IX (Olivera et al., 1994a). En 1427 y 1428 tuvo
lugar en el Pirineo oriental una serie sismica con intensidades méaximas entre VIII y IX
(Olivera et al., 1994) que afect6 a las comarcas de la Selva, el Ripolles y la Garrotxa.

El terremoto de 1428 es uno de los mayores eventos sismicos que ha sacudido a la
region con la destruccion de pueblos, castillos, iglesias, etc. y mas de 800 victimas
(Banda y Correig, 1984). En el Pirineo Central, en el afio de 1923 tuvo lugar un sismo
de magnitud 5.6 que caus6 dafios en el valle de Aran y se percibié en Andorra con una
intensidad de V (Susagna et al., 1994).

En Andorra tuvo lugar en el ano de 1970 una crisis sismica importante el 14 y 16 de
marzo y el 5 de abril (tabla 2.1), con intensidades epicentrales de V-VI (Susagna et al.,
1999). De la sismicidad instrumental de los ultimos 16 afios se han localizado en
Andorra y en sus alrededores unos 40 sismos de magnitudes comprendidas entre 2 y 3.4
(Boletines sismologicos, SGC-ICC, 1984-2000).
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INTENSIDAD <

FECHA HORA EPICENTRAL REGION
10-03-1967 00:00 11 Les Escaldes
13-03-1970 23:15 \Y Andorra (Serie Sismica)
14-03-1970 00:09 Andorra
14-03-1970 00:32 Andorra
14-03-1970 08:46 Andorra
14-03-1970 15:48 V —VI Andorra
15-03-1970 09:45 Andorra
16-03-1970 06:26 V-VI Andorra
16-03-1970 06:53 Andorra
18-03-1970 02:47 Andorra
05-04-1970 06:49 V-VI La Tor de Querol
20-08-1970 01:18 [\ Andorra
04-09-1971 15:11 v Andorra

Tabla2.1 Sismos percibidos por la poblacion de Andorra.( Susagna et al., 1999).
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3. ESTUDIO DEL MOVIMIENTO DEL SUELO: ESTADO DEL ARTE

3.1. FACTORES QUE INTERVIENEN EN EL MOVIMIENTO DEL SUELO

El movimiento del suelo registrado en un punto es el resultado de la combinacién de
tres factores: proceso de ruptura en la fuente, propagacion de las ondas a través del
medio y efecto del suelo en el emplazamiento. (ver figura 3.1).

3.1.1. Influencia de la fuente

Para explicar el efecto de la fuente en el movimiento observado en superficie, hay que
recurrir a los distintos modelos de simulacion del proceso de ruptura propuestos en la
literatura. Dichos modelos facilitan la comprensiéon del mecanismo de generacioén de
ondas sismicas en el foco y requieren la estimacion de determinados parametros
representativos de lo que se entiende como término fuente.

Onda Love

—_— T
— Onda Rayleigh
e '

Estacion
d

e
Registro

Figura 3.1 Diagrama de los factores que influyen en el movimiento vibratorio
del terreno registrado en un punto (fuente-medio-estacion). (Hays, 1989).
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Estudio del movimiento del suelo: estado del arte

Los terremotos son producidos por el movimiento relativo de dos partes de una fractura
de la corteza terrestre, causado por una acumulacién de esfuerzos en la misma. Los
fenomenos sismicos se presentan entonces asociados a las fallas geoldgicas, idea que es
comiunmente aceptada en la actualidad, no sdélo porque permite explicar
satisfactoriamente el origen de la radiacion generada por un terremoto, sino por la
evidencia de correlacion entre epicentros y fallas observadas en muchas regiones de la
superficie terrestre. Partiendo de esta idea, se han propuesto en las ultimas décadas
diversos modelos fisico-matematicos con el fin de explicar el origen de la radiacion. El
primero de ellos fue desarrollado por Reid (1910) y su interpretacion del fenémeno
sismico se conoce como teoria del rebote elastico. Segun ella un terremoto tecténico
tiene lugar al acumularse esfuerzos de cizalla en un punto de la corteza terrestre,
iniciandose la fractura cuando la tension sobrepasa el limite de resistencia del material.
Esta se propaga sobre toda la superficie de la fractura con velocidad menor a la de las
ondas de cizalla del medio. Los que se relacionan finalmente con el movimiento relativo
de las placas tectonicas.

Posteriormente se han ido desarrollando otros modelos para explicar el origen de la
radiacidn, cuya aplicabilidad depende de que las observaciones se realicen en campo
proximo o lejano y de la configuracion fuente-medio-estacion para cada caso particular.

3.1.2. Influencia de la trayectoria

En la interpretacion de registros del movimiento del suelo y prediccion del mismo, hay
que considerar la propagacion de las ondas a través del medio situado entre la fuente y
el punto de observacion.

Desde su origen en el foco hasta su recepcion en el emplazamiento, la radiacion sufre
una atenuacion con la distancia que depende, fundamentalmente, de las caracteristicas
geométricas del frente de ondas y de las propiedades fisicas del terreno a través del cual
se propaga.

Estos factores tienen influencia no s6lo en las amplitudes pico del movimiento, sino
también en su composicion espectral y en la duracién del movimiento.

Dependiendo de que la observacion se realice en campo cercano o lejano, las ondas
recorreran distintas trayectorias y los fendmenos que intervienen en la propagacion
seran también diferentes.

Por una parte, este efecto influye decisivamente en el orden de frecuencias dominantes
de la agitacion. A cortas distancias, las ondas se propagan a través de la corteza, que es
menos disipativa que el manto superior para las altas frecuencias, mayores de 1 Hz.
Esto se refleja en los elevados valores de frecuencias de corte, fqa que aparece en los
correspondientes espectros, del orden de 6 Hz. En contraposicion, en campo lejano el
espectro aparece desplazado hacia las bajas frecuencias, debido a que para este tipo de
observaciones las ondas se propagan fundamentalmente a través del manto, que actiua
como filtro de las altas frecuencias. La frecuencia de corte, fqx, S€ sitia entonces cerca
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de 1 Hz para las ondas P y de 0.25 Hz para las ondas S. Es, por tanto, bastante clara la
influencia de la trayectoria en lo referente al contenido frecuencial del movimiento.

Por otra parte, la energia es disipada en su recorrido, produciéndose una atenuacion de
la amplitud con la distancia, debido basicamente a tres factores:

v Expansion geométrica del frente de ondas.
v Absorcion anelastica del medio que separa la fuente del lugar de registro.
v Dispersion y difusion de las ondas por pequenas heterogeneidades del terreno.

En un medio homogéneo se pueden considerar los efectos de expansion geométrica y de
atenuacion anelastica.

La expansion geométrica depende fundamentalmente de la profundidad del foco y de la
distancia epicentral, que determinan las caracteristicas del frente de ondas. Si el medio
se considera homogéneo e isotropico y elastico, la energia debe conservarse en los
diferentes frentes de ondas. Estos avanzan aumentando su superficie, por lo que la
amplitud correspondiente a cada punto disminuye a medida que nos alejamos del foco.
Dicha amplitud puede calcularse en funcion de la energia radiada en la fuente y de la
distancia de ésta al punto en cuestion. Para cortas distancias el frente suele considerarse
cilindrico, con el eje de simetria en la direccion del deslizamiento en la falla. Para
distancias mayores, la fuente se considera puntual y el frente de ondas esférico. Para
una fuente puntual en un medio uniforme la expansion geométrica del frente de ondas
produce una disminucion de la amplitud del movimiento con la distancia » a la fuente,
de la forma 1/r. Para las ondas superficiales el frente de ondas es cilindrico y el
decrecimiento es de la forma 1//°.

La atenuacion aneléstica es debida a las imperfecciones de la elasticidad del medio en el
que se propagan las ondas asi como a las heterogeneidades contenidas. Producen una
disminucion adicional de las amplitudes del tipo e /" donde r es la distancia a la fuente

y 7 el coeficiente de anelasticidad que esté relacionado con el factor de calidad Q de la
siguiente manera: ¥y =xf/Q £, donde f es la frecuencia de las ondas, £ la velocidad de

propagacion de las ondas de cizalla y O es muy grande en un medio elastico formado
por terrenos consolidados en la Peninsula Ibérica, se obtienen valores entre 200 y 500
para la corteza terrestre, (Pujades, 1987) en las capas superficiales, con poca cohesion,
presenta valores inferiores a 50, o valores proximos a 10 cuando hay presencia de agua
en los poros.

El factor Q del medio se desglosa en dos términos: Q;, relacionado con la absorcion
intrinseca del material y O, asociado a la atenuacion por scattering (esparcimiento,
dispersion). La capacidad del medio para producir este doble fendémeno de dispersion y
difusion depende de la relacion de la longitud de onda, A, con una dimension
caracteristica de las heterogeneidades del medio, L y con la separacion entre éstas
denominada distancia de correlacion, o . En la figura 3.2. se da una vision esquematica
del comportamiento del medio segun sea la relacion entre A y . Si la primera es muy
distinta que la segunda, A<<< 6 o A>>>¢, las ondas no se ven afectadas por los
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obstaculos y el medio actia como homogéneo. En cambio, para valores similares de
ambas variables el fenomeno de scattering puede llegar a ser muy fuerte.

Caso Onda Obstaculo Resultado

Medio
s Il i
// //l ! ) omogéneo
A<d Diferentes
/\/\ problemas de
A~8 scattering

A>8

Medio
Homogéneo

A>>>3 » )

Figura 3.2 Esquema del comportamiento del medio en la propagacion de las ondas
sismicas, atendiendo a la relacion entre la longitud de ondas A, vy la distancia de
correlacion entre heterogeneidades O . ( Herraiz y Espinosa, 1986).

Con todo ello, la estimacion directa de la atenuacidon aneldstica que experimentan las
ondas requiere, en principio, conocer de forma detallada la estructura atravesada por las
mismas. En un planteamiento determinista del problema, si el medio no puede
considerarse homogéneo e isétropo, seria necesario conocer un gran numero de
parametros para evaluar su capacidad de absorcion y dispersion; parametros tales como
contraste de velocidades y espesores, tamafio de las heterogeneidades, estructuras de
fallas, etc, que influyen en la amplitud de las ondas dependiendo de su frecuencia.
Debido a la dificultad que este planteamiento conlleva, habitualmente se ha acudido en
sismologia a procesamientos estocasticos, que han permitido la evaluacion del factor de
calidad del medio, O, cuyo valor inverso proporciona una medida de la atenuacion
buscada.

Numerosos autores han estimado estos coeficientes para una determinada region,
mediante estudios basados fundamentalmente en un andlisis de ondas de coda. Estos
han sido realizados a partir de terremotos locales (Aki, 1970; Akamusty, 1986; Herraiz,
1982), terremotos regionales o bien a partir de telesismos (Bache et al, 1985; Gonzalez,
2002), proporcionando segin la distancia epicentral y el tipo de onda analizada,
informacion sobre distintas regiones de la corteza o el manto de la tierra.
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El problema de la propagacion de ondas sismicas en un medio eldstico estratificado
sobre un semiespacio infinito ha estado extensamente estudiado. La aproximacioén mas
comun es la de considerar los pardmetros eldsticos de las diferentes capas con valores
uniformes y a partir de métodos basados en matrices de transferencia que relacionan los
esfuerzos y los desplazamientos arriba y abajo de estas capas. Tenemos por ejemplo la
aproximacion introducida por Thompson (1950) y corregida mas adelante por Haskell
(1953). La aproximacion de Kennett (Kennett y Kerry, 1979) es conocida con el nombre
de método de reflectividad y consiste en la representacion del medio estratificado en
términos de las propiedades de reflexion y transmision de cada capa, los cuales se han
realizado desde la base de la estratificacion hasta la superficie de la misma.

En un medio no homogéneo, la correcta consideracion de la atenuacion requiere de un
conocimiento detallado de su conformacion. La heterogeneidad del medio atravesado
produce cambios de la velocidad de propagacion y pérdida de energia debido a las
reflexiones y refracciones sucesivas (Figueras, 1994).

La influencia de la trayectoria podria determinarse con precision si se conociera la
estructura del medio atravesado por las ondas. Frecuentemente se han tomado modelos
de capas planas cuyo efecto es bien conocido, pero en la mayoria de los casos las
variaciones laterales en la corteza y en el manto superior, impiden realizar tal
simplificacion. Si ademaés se producen fendémenos de difraccion, dispersion y resonancia
debido a la anelasticidad e inhomogeneidad del medio, la prediccion del movimiento
depende del posible uso de los métodos numéricos para resolver ecuaciones formuladas
empiricamente. Estas ecuaciones, que constituyen las llamadas leyes de atenuacion,
relacionan el parametro caracteristico del movimiento en un punto con el representativo
de la energia liberada en el foco, junto con la distancia epicentral como término
indicativo de la influencia de la trayectoria (Benito, 1993).

Por ultimo conviene sefialar que el efecto de la trayectoria no influye solamente en la
amplitud y composicion espectral del movimiento, sino también en la duracion del
mismo. La multitud de caminos que recorren las ondas a través de una litosfera
heterogénea puede contribuir a un aumento de la duracién del movimiento registrado en
un punto, respecto al generado en la fuente. Este hecho puede tener una importante
repercusion en los efectos del terreno, ya que como se indicé anteriormente, la duracién
es un factor determinante en el dafio causado a las estructuras.

Concluyendo, la comprension de los procesos de generacion y propagacion de ondas
sismicas en cada region es recomendable a la hora de predecir las caracteristicas del
movimiento esperado en la misma.

3.1.3. Influencia del suelo

El tercer factor que influye en el movimiento registrado en un punto es el tipo de suelo
bajo la estacion de registro, factor que, junto con la topografia, pueden causar efectos de
atenuacion o amplificacion de las ondas incidentes sobre la base rocosa. Como ejemplo
reciente se pueden citar los fenomenos de amplificacion local observados en la zona
lacustre de ciudad de México durante el terremoto ocurrido en el afio 1985 en la costa
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del pacifico (Campillo et al., 1988; Chavez-Garcia, 1991; Lomnitz, 1988). En lo
referente a efecto topografico local, se citan por ejemplo los estudios de Bouchon
(1973), Bard y Tucker (1985), Bard (1985), Geli et al. (1988), entre otros.

Al considerar la geologia local, se distinguen dos fenémenos que normalmente dan
lugar a una amplificaciéon del movimiento y, por tanto, son agentes importantes en los
dafios de las obras civiles. El efecto mas conocido esta asociado entre la interaccion de
la onda sismica y la estructura del subsuelo. Se trata de la amplificacion por resonancia
que aparece en medios estratificados con rigidez creciente con la profundidad y resulta
de la superposicion de multiples reflexiones dentro de los estratos de baja velocidad
proximos a la superficie. Su efecto depende fundamentalmente de la frecuencia. El
segundo tipo de amplificacion no requiere de las discontinuidades bruscas donde tienen
lugar fendémenos de reflexion; se trata de un efecto debido a la baja impedancia de los
materiales proximos a la superficie. Este efecto de amplificacion se compensa en parte
por la atenuacion, donde los materiales con baja velocidad (y baja impedancia) tienden
a tener también valores pequefios de O (Joyner y Boore, 1988).

Teniendo en cuenta que el rango de frecuencia de interés en la ingenieria sismica se
encuentra entre 0.1 Hz y 20 Hz y que las velocidades sismicas en los suelos y rocas
superficiales varian desde 100 m/s hasta algunos km/s, las longitudes de onda sismicas
correspondientes se encuentran en una decena de metros y algunos kildémetros. Seran las
estructuras geologicas que estén en esta gama de dimensiones las que influirdn
significativamente en los efectos locales, estructuras de unos pocos kilometros, como
maximo (Bard, 1985).

La caracteristica completa del denominado efecto del emplazamiento requiere
considerar tres aspectos fundamentales:

a) Composicion y espesor de los estratos situados sobre la base rocosa, bajo el lugar
de estudio, que configuran las condiciones locales del suelo.

b) Variaciones laterales de la estructura geoldgica donde se asienta el
emplazamiento, lo que constituye su topografia.

c) Caracteristicas de la radiacion incidente, que depende del modelo de fuente y de
su situacion relativa respecto al punto cuyo movimiento se evalda.

Estos tres factores son determinantes en la respuesta del emplazamiento ante un cierto

movimiento en su base, si bien en ocasiones, la geometria del problema permite asumir
simplificaciones que llevan a prescindir de algunos de ellos.

3.2. EFECTO SISMICO LOCAL

El origen de los efectos de sitio es la presencia de relieves (efecto topografico), de
materiales superficiales (suelos blandos-soft sediments) o de fuertes discontinuidades
laterales del subsuelo (Ver figura 3.3).
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Figura 3.3. Estructuras y configuraciones tipo que pueden dar
lugar a efectos de sitio. a) Capas sedimentarias horizontales
sobre un substrato rocoso, b) Relleno sedimentario de un valle;
¢) Discontinuidades laterales bruscas; d) Relieves (efecto
topogrdfico). Tomado de Bard et al., 1995.

3.2.1. Efecto de la geologia superficial

Se define efecto sismico local como la variacion de la sefial sismica entre dos puntos
proximos, debido a la configuracion geologica caracterizada por su geometria y sus
propiedades dinamicas (velocidad de las ondas S y P, densidad, amortiguamiento, etc.).
Hay que tener presente la importancia de la sefal de entrada, ya que dependiendo de su
contenido frecuencial el efecto local de amplificacion puede ser notablemente resaltado
o inadvertido.

Se ha visto que la senal registrada en un punto es el resultado de la interaccion de
diversos elementos: movimiento en la fuente, trayectoria y emplazamiento.
Frecuentemente se ha observado que el movimiento del suelo registrado en un punto es
muy diverso al de otro proximo (Chévez Garcia, 1991). Esta diferencia se manifiesta
por:

v Variacion en el espectro de la sefial, con amplificacion de determinadas bandas
del espectro.

v Incremento en la duracion de la senal.

v Aumento/disminucion de los valores maximos del movimiento del suelo
(aceleracion, velocidad y/o desplazamiento).

Es conocido el mayor nivel de dafio sobre las estructuras situadas en suelos blandos en

relacion a aquellas situadas en roca aflorante. El fendmeno fundamentalmente
responsable de la amplificacion del movimiento en presencia de capas superficiales
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poco consolidadas es el atrapamiento de las ondas, debido al contraste de impedancias
(producto de la velocidad de cizalla por la densidad de la capa) entre los materiales
superficiales y las formaciones rocosas subyacentes. Las interferencias entre estas ondas
atrapadas en el caso de rellenos sedimentarios de cubetas o valles da lugar a fenomenos
de resonancia (efectos 2D), responsables de las grandes amplificaciones observadas
(Bard, 1997).

La frecuencia a la que ocurre la resonancia asi como su amplitud depende de las
caracteristicas fisico-mecanicas, geométricas y dinamicas de las capas del subsuelo.
Para el caso mas sencillo de capas horizontales de gran extension lateral (por ejemplo
en el centro de un valle de gran amplitud o problema tipico de una dimension), la
frecuencia a la que se produce amplificacion se obtiene por la expresion:

= (3.1)

siendo V' la velocidad de cizalla de la capa, y / su espesor. La expresion 3.1 permite
obtener el modo fundamental mientras que la 3.2 sus armoénicos. La amplitud del modo
fundamental en modelos 1D se puede estimar a partir de la expresion 3.3. (Bard et al.,

1986):

fi=Q2n+1)f (3.2)

A= [pR—VR] {1—0.5@[”—[/1‘}} (3.3)
PsVs PsVs

donde p es la densidad del material (S-suelo; R-roca), V' la velocidad de cizalla y D el
amortiguamiento del suelo.

En geometrias mas reales, como valles con heterogeneidades en la distribucion de
materiales (discontinuidades, cambios laterales de facies...) e interfases no planas, el
problema resulta mas complejo pues se produce el atrapamiento tanto de ondas internas
(P y S como antes) como superficiales (L y R, que no ocurria antes), con generacion y
dispersion ademds de éstas ultimas en las interfacies entre capas (Bard, 1988). Este
hecho da lugar a importantes variaciones en la respuesta del suelo a distancias del orden
de la longitud de onda de estas ondas (decenas de metros).

En estos casos la geometria del problema se presenta por medio de modelos en dos o
tres dimensiones (2D ¢ 3D). Es importante sefialar que en valles aluviales
suficientemente encajados (relacion profundidad/semianchura elevada o lugares con
geometria tipica 2D y 3D) no se cumple la expresion 3.1. Esta predice una variacion de
la frecuencia de resonancia que es funcion del espesor de la columna de suelo, mientras
que los datos experimentales y teoricos (2D y 3D) reflejan una consistencia de tal
frecuencia en todo el valle, independientemente del espesor de sedimentos (King y
Tucker, 1984). Se trata de una resonancia bidimensional que produce amplificaciones
de la sefial mucho mayores que las obtenidas por la expresion 3.3. Bard y Bouchon
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(1985) proponen, a partir de modelos tedricos, el limite de validez de dicha expresion y
el comienzo del campo de resonancias bidimensionales. (Ver figura 3.4).

—

-

20 RESONANCE

1D RESONANCE +
LATERAL PROPAGATION

Shope ratio
0.1 0.2 0.3 0.4 03 066 0.7 0.8 W1

0.

1 2 3 - S [ 7 Cwv

Vaelocitwy contrast

Figura 3.4. Resonancia en valles: condiciones de resonancia
unidimensional y bidimensional. Tomado de Bard y Bouchon, 1985.

El efecto mas claro de la resonancia 2D es el aumento de la duracion de la sefial: las
ondas atrapadas en las capas superficiales viajan de una parte a otra en el interior de los
sedimentos hasta que finalmente se amortiguan. Las ondas internas (P y S) sufren
reflexiones caracteristicas entre los limites superior e inferior de los sedimentos; las
ondas superficiales, en cambio, viajan de un extremo a otro del valle, reflejandose en
ellos. Estas ultimas reflexiones producen el incremento en la duraciéon de la
perturbacion, la cual es tanto mas importante cuanto mayor es el caracter 2D 6 3D del
area y mayor sea el contraste de impedancia con el substrato rocoso. Sin embargo, los
modelos actuales atin no son capaces de explicar incrementos en la duracion de la senal
tan grandes como los observados experimentalmente (Chévez Garcia, 1991; Bard,
1988, 1996 ).

Otro hecho conocido es que el suelo amplifica la sefial s6lo en una parte del espectro y
produce el efecto contrario (desamplificacion) en otras. Aki (1988) sefiala al respecto
que el suelo amplifica para frecuencias menores que 5 Hz. Para frecuencias mayores
produce un filtrado de la sefial, dando entonces la sensacion de que es la roca la que
amplifica.

En areas no llanas, también se ha observado que la intensidad de la sacudida es mayor
en la cima de los relieves que en su base (Bard y Méneroud, 1987; Bouchon y Barker,
1996). Este efecto topografico es tanto mayor cuanto mas agreste es el relieve (altura
frente a la semianchura de la base o factor de forma) y tiene lugar unicamente en
determinadas bandas del espectro, correspondiendo el mdximo a longitudes de onda
comparables a la dimension horizontal del relieve (Geli et al., 1988). Estas variaciones
dan lugar a patrones de respuesta del suelo extremadamente complejos (Bard, 1988).
Bard y Tucker (1985) y Geli et al. (1988) sefialan la falta de concordancia entre los
datos experimentales y los resultados tedricos de modelizaciones. Consideran que esto
puede ser debido a efectos de la estratificacion y heterogeneidades en las unidades, asi
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como a efectos 2D 6 3D que aun hoy resultan dificiles de incluir en los modelos
teoricos. Modelos complejos recientes que contemplan estos elementos ofrecen una
buena concordancia con los datos observados (Pedersen, 1994).

Un ejemplo clésico de los efectos de sitio se encuentra en el terremoto de Michoacén de
1985 (Magnitud = 8.1 y con foco en el océano Pacifico) y sus efectos en México D.F.
La sefial registrada en los bordes de la cuenca sobre la que se asienta la ciudad tiene
muy baja amplitud; en cambio, las sefiales medidas en el centro del valle, con arcillas de
muy malas caracteristicas geotécnicas en su superficie, muestran una gran variacion en
la duracioén, en la amplitud y en el espectro (figura 3.5 y 3.6): amplificacion entre 3 y 8
veces para periodos largos, mayores a 1s. Por medio de modelizaciones numéricas se ha
puesto de manifiesto que la capa mas superficial de arcilla tuvo un efecto decisivo en las
caracteristicas de la sacudida (Bard et al., 1988; Chavez Garcia, 1991; Seed et al.,
1988): dadas sus propiedades geotécnicas, el comportamiento de las mismas fue
practicamente lineal durante toda la sacudida, permitiendo la gran amplificacion antes
sefalada. Fueron los edificios altos los que sufrieron en mayor grado (figura 3.7), sobre
todo los de 10 a 14 plantas. El periodo de vibracion de estos edificios es proximo a
valores en los que mayor amplificacion se observa en la figura 3.6, existiendo por tanto
una importante interaccion entre suelo y estructuras. En opinion de Degg (1992) si no

hubiera habido edificios altos en tales zonas las consecuencias del terremoto habrian
sido mucho menos catastroficas.

= 170 _
g ‘WW‘WM‘WW ANt
c ! K3
5 170 2
3 10s 2170
2 c
8 o
3.170 ' 3
@ [E— . .
< 10 ., SCT

TTUET T T T Rgm T

< g2 )
5 |
| _5_ 170 %g Teacalco | '
| c v 2 ‘ i
2200m 9 | |
(aprox) 3 ‘ i
| 2 470 | | |
I 5 10s i |
} Caleta de Campos | | |
Nivei del mar
EPICENTRO Il | |
- - _ — — = 332km (aprox.) = — — ——‘ { :
PLAC
A T~ pe——— — — — 379km (aprox.) | — e= — — —

Dg coco > —_ ‘
pm ——— == 400km {aprox.)) — — — — — — —=

Figura 3.5. Seccion esquematica que muestra la posicion relativa de las estaciones que registraron el
terremoto de México del 19 de septiembre de 1985. Los sismogramas representan la componente E-O de
los registros de aceleracion y muestran la atenuacion de la amplitud con la distancia, asi como la
amplificacion del movimiento en los suelos sedimentarios y blandos en la zona del antiguo Lago
Texcoco en Mexico, D.F. Caleta de Campos es la estacion mds cercana al epicentro, Teacalco se
encuentra a 332 km del epicentro. El registro UNAM, a 400 km de distancia, es en suelo rocoso con una
aceleracion maxima de 4.7%g; el SCT (Secretaria de Comunicaciones y Transportes), muy cercano al

anterior, es en suelo sedimentario blando con una amplificacion de la aceleracion a 18.7%g (Tomado de
M. Celebi, J. Prince et al.,1987)
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Figura 3.7. Distribucion porcentual de edificios
aceleracion) de registros en el seno del valle (por nimero de plantas) dafiados durante el
(SCI y CAO) y en los afloramientos de roca que terremoto de 1985. Puede comprobarse que el
bordean el valle de México D. F. Puede mdximo de destruccion tuvo lugar en edificios
comprobarse que la amplificacion del espectro entre 10y 20 plantas, que son precisamente

es entre 3 y 8 veces para periodos mayores que aquellos cuyo periodo de vibracion coincide
1.0 segundos (Seed et al., 1988). con el de los sedimentos del valle, 1 a 2

segundos (Degg, 1992).

Figura 3.6. Espectros de respuesta (en

Las condiciones locales pueden modificar la sefal sismica en diferentes aspectos:

a) En su contenido frecuencial, la presencia de depoésitos superficiales con un
contraste de impedancias notable produce una funcion de transferencia, en la
que se amplifican diferentes valores frecuenciales, debidos fundamentalmente al
espesor de las capas y a su propia velocidad de cizalla, la convolucion de la
sefal de entrada con esta funcion de transferencia da lugar a un registro sismico
en superficie cuyo contenido frecuencial variarad segun ésta.

b) En su amplitud, dependiendo de las frecuencias amplificadas por el deposito
superficial la sefial temporal puede ser modificada, con amplificaciones de hasta
4 veces como las registradas por ejemplo en México en 1985. En la actualidad es
admitida una amplificacion de la aceleracion en presencia de depositos blandos
hasta niveles de aceleracion en roca de 0.4g, invirtiéndose la relacién para
valores superiores, figura 3.8, dando lugar a comportamientos no lineales del
suelo (entendida como la relacion con la aceleracion en roca de un valor inferior
a la unidad).

¢) En su duracion, en presencia de depdsitos sedimentarios poco consolidados la
duracion de la senhal sismica puede aumentar debido a efectos de
discontinuidades laterales y difraccion de las ondas superficiales (Bard, 1997).
Este fue el efecto observado también en los registros obtenidos en México en
1985 (Chavez Garcia y Bard, 1994).
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Figura 3.8. Amplificacion de la aceleracion mdxima por efecto de las
capas superficiales del suelo (Idriss, 1991).

Los efectos sismicos locales pueden dar lugar a efectos inducidos, siendo los mas
importantes la licuefaccion, los deslizamientos y los asentamientos diferenciales. La
licuefaccion es el proceso de pérdida de resistencia de ciertos tipos de suelos, cuando
estando saturados, son sometidos a subitas sacudidas producidas por un terremoto,
perdiendo toda su resistencia al corte y fluyendo como un liquido denso, debido al
aumento de la presion de poros. Diferentes estudios de evaluacion del potencial de
licuefaccion han sido ampliamente desarrollados; entre ello se encuentran métodos
simplificados (Seed y Idriss, 1971; Bard et al., 1995), probabilistas y métodos de
simulacion numérica.

La respuesta local, en la mayoria de las ocasiones, no se puede explicar a través de
modelos basados en superficies con una geometria superficial concreta, sobre un medio
homogéneo. En los registros sismicos influye de forma muy importante la estructura
geoldgica local, en cuanto a su composicidon, geometria, propiedades dindmicas, etc...

En los ultimos afios, algunos métodos numéricos han resaltado la importancia que tiene
la topografia superficial en valles o cuencas sedimentarias, por la posible generacion de
ondas superficiales del suelo. En algunos estudios asociados a grandes estructuras de
este tipo, se han observado ciertos efectos inducidos por la difraccion de estas ondas
localmente generadas como: una duracién mas larga del movimiento, fases generadas
en el borde de la cuenca con amplitudes mayores que las de la onda S directa, etc.

En el analisis del movimiento del suelo en funcidn de la clasificacion del mismo, son
muchos los parametros utilizados. Entre ellos estan algunos directamente observables en
el registro, como puede ser: los valores pico de la aceleracion, velocidad o
desplazamiento (tanto en el dominio del tiempo, como en el de la frecuencia), la
frecuencia predominante del movimiento del suelo. En otros estudios se estiman
parametros caracteristicos como la duracion, la intensidad de Arias, etc. También se ha
dedicado un gran esfuerzo a la deduccion de modelos de atenuaciéon del movimiento,
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donde se combinan las caracteristicas del sismo, del movimiento del suelo, y, el tipo de
suelo. (Alvarez, 1999).

3.2.1.1. Caracterizacion del suelo

A medida que se ha ido avanzando en el conocimiento geologico, geotécnico, geofisico,
y en el estudio del efecto local del emplazamiento, las clasificaciones de los distintos
tipos de suelo han evolucionado introduciendo nuevos parametros cualitativos y
cuantitativos.

La evaluacion de las condiciones locales exige efectuar sondeos o experimentos
similares (Cross-hole, down-hole, etc.) y combinar la practica de ensayos geofisicos in
situ con ensayos dindmicos de muestras en laboratorio. De este modo se puede llegar a
conocer la composicion estratigrafica del suelo junto a las velocidades y espesores de
las distintas capas que lo configuran. Esto resulta sin embargo, muy costoso y solo suele
realizarse en estudios para la seleccion de emplazamientos de instalaciones criticas.

Como alternativa para la estimacion de la respuesta de emplazamientos, se ha
generalizado la tendencia de establecer clasificaciones mas o menos sencillas de los
distintos suelos y analizar su influencia en el movimiento.

Una de las primeras clasificaciones fue la establecida por Trifunac y Brady (1975),
quienes distinguieron tres clases: depdsitos aluviales, suelo intermedio y suelo duro o
roca. La mayor parte de las clasificaciones propuestas definen cada categoria de suelo
atendiendo a la velocidad de las ondas de cizalla y al espesor de los materiales
componentes. Como ejemplo, se indican las definiciones dadas por Seed et al. (1976),
para las tres clases de suelos siguientes:

a) Roca: caracterizada por una velocidad de ondas de cizalla superior a 750 m/s.

b) Suelo medio: Compuesto por arcilla, arena o lava, de espesor aproximado de 45
m, yaciendo sobre roca similar a la anterior.

c) Deposito cohesional profundo: de, al menos, 75 m de espesor sobre roca.

Algo diferente es la clasificacion de Phillips y Aki (1986), quienes propusieron cuatro
clases, distinguiendo entre formaciones graniticas, formaciones mesozoicas, sedimentos
en zonas de fallas y sedimentos fuera de dichas zonas. En la figura 3.9 se muestran los
factores de amplificacion obtenidos por estos autores para las cuatro clases de suelo
mencionadas.
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Figura 3.9. Amplificacion del movimiento en funcion de la
frecuencia, para cuatro clases de suelo (de Phillips and Aki,
1986).

Otro ejemplo de clasificacion puede ser la descripcion geotécnica del suelo de Ligorria
y Atakan (1997), donde se realiza un estudio de estimacion empirica de la respuesta
local en la ciudad de Guatemala, ver tabla 3.1.

Tipo de perfil
S

Descripcién

Terciario volcdnico: fundamentalmente compuesto por roca
cristalina de origen volcdnico, con una velocidad de cizalla
superior a 750 m/s.

S, Cuaternario Purnice: un perfil con depésitos consistentes pro-
fundos de piroclédstos, en su mayoria compuestos de cenizas y

purnice con profundidades que superan los 60 m.

Sedimentos de transicién: perfil sedimentario de 5 a 50 m de
profundidad, conteniendo capas de arena con una consistencia
de grado suave a intermedia, sobre dep6sitos de purnice o ceni-
Zas y grava gruesa, con o sin la intervencién de capas de arcilla
sin cohesién.

Depésito aluvial cuaternario: un perfil caracterizado por una
velocidad de cizalla inferior a 150 m/s, compuesto de depésito
aluvial cuaternario con espesor de mis de 15 m.

Tabla 3.1. Clasificacion del tipo de suelo presentada en Ligorria y Atakan. (1997).

Sin embargo, en una misma unidad geologica se puede observar variaciones en el efecto
de emplazamiento. El comportamiento de distintos tipos de suelo no puede
caracterizarse s6lo por su composicion o los espesores de los estratos. Se requieren
otros parametros de tipo geotécnico y geofisico, asociados a éstos, que permitan
conocer mejor el problema, como son: velocidad de ondas de compresion y de cizalla,
el médulo de rigidez o de elasticidad transversal, el coeficiente de Poisson, la densidad,
el amortiguamiento del medio, etc. El conocimiento de estos nuevos parametros permite
establecer nuevas clasificaciones sobre la base de ellos (Alvarez, 1999).
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La clasificacion publicada en el estudio de Borcherdt (1994), propone un método
empirico, para la estimacion del espectro de respuesta en funcion del emplazamiento.
Consiste en la caracterizacion de las condiciones locales del emplazamiento en funcidén
de las propiedades fisicas del material, espesor minimo de los estratos, y, la velocidad
media de las ondas de cizalla. Esta ultima definida como: V=30 m/tiempo de llegada
(seg) de la onda S a una profundidad de 30 m.

La clasificacion propuesta se describe en la tabla 3.2. Para la realizacion de dicha tabla
se ha recopilado la informacion existente en mapas o en perfiles locales en distintos
emplazamientos, la velocidad media y la amplificacion del movimiento del suelo. El
autor define las cuatro clases de suelo: SC-1, SC-II, SC-III y SC-1V, compatibles con
otras clasificaciones existentes.

Cuanto mayor sea el conocimiento cuantitativo de los parametros caracteristicos del
suelo, mas se ajustara el modelo del suelo a la realidad. En esta linea cada vez son mas
los métodos geotécnicos, geofisicos y de laboratorio desarrollados con estos fines. En
los trabajos de Raptakis et al. (1996), Pitilakis et al. (1998) y Cid (1998) se presentan
resultados obtenidos en un valle sedimentario cerca de la ciudad de Thesalonika
(Grecia) con algunos de estos métodos.

TIPO DE SUELO CRITERIO DE CLASIFICACION
Vol idad media de cizall E p
Nombre Descripcién general Minima Promedio Méxima Minimo

ft/s m/s ft/s m/s ft/s m/'s ft m

SC-1 ROCA FIRME Y DURA
SC-la A Roca dura . 4600 1400 5200 1320
(ej. roca metamérfica con fracturas muy
extendidas)
SC-1b B Roca firme y dura 2300 700 3500 1050 4600 1400

(ej. granito, roca ignea, conglomerados,
areniscas y esquistos con fracturas
cercanas y més espaciadas entre si)

ScC-11 B SUELOS PEDREGOSOS Y ROCA
DE BLANDA A DURA 1230 375 1800 540 2300 700 20 10
Roca blanda sedimentaria ignea,
areniscas y esquistos, gravilla, suelos
con > 20% gravilla

sc-ur C  ARCILLAS CONSISTENTES Y SUELOS
ARENOSOS 660 200 950 290 1230 375 20 5
(ej. arenas de consistencia suave a densa,
margas y arcilla arenosa, y arcillas de
consistencia suave a dura, y arcillas
sedimentarias (N < 50 blows/ft))

SC-Iv D SUELOS BLANDOS 330 100 500 150 660 200
SC-1va DI SUELOS BLANDOS NO
ESTUDIADOS ESPECIFICAMENTE 19 3

(relleno suelto sumergido, arcillas muy
blandas (N < 1 blows/ft) y arcillas
sedimentarias-de espesor < 37 m)

SC-1Vb E SUELOS BLANDOS )
ESPECI{FICAMENTE ESTUDIADOS 10 3
(suelos bajo licuefaccién, arcillas
altamente orgénicas, arcillas de un grado
alto de plasticidad y suelos blandos con
mas de 37 m)

Tabla 3.2. Clasificacion de los suelos propuesta por Borcherdt (1994).
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Otra serie de clasificaciones, con alguna variante respecto a las citadas, han sido
propuestas por Hayashi et al. (1971), Katayama et al. (1978), Joyner y Boore (1981) y
Kawashima et al. (1986), entre otros. En todas ellas se pone de manifiesto la existencia
de frecuencias de cruce (cross-over frecuencies), que son aquellas frecuencias para las
cuales un determinado tipo de suelo pasa de amplificar a disminuir las correspondientes
amplitudes.

De los resultados obtenidos por distintos autores, Aki (1988), destaco las siguientes
conclusiones:

v El periodo de cruce por encima del cual la amplificacion en suelo blando es
mayor que en roca, es aproximadamente 0.2 segundos para terremotos de Estados
Unidos y Japon. Para periodos inferiores a éste, la relacion se invierte.

v El suelo amplifica de dos a tres veces el movimiento registrado en roca para
periodos mayores al de cruce, mientras que para periodos inferiores el factor de
amplificacion de la roca es menor de 2, respecto al movimiento del suelo.

v Las aceleraciones pico son practicamente independientes de las condiciones del
suelo, por presentarse generalmente asociadas a periodos similares al de cruce,
donde se igualan los efectos de amplificacion y atenuacioén. Sin embargo los
periodos predominantes de la velocidad y desplazamiento pico son mayores que
aquel, y esto hace que las condiciones geologicas afecten mas a estos parametros,
que presentan normalmente valores mas altos en suelo que en roca.

3.2.1.2. Algunos resultados sobre la cuantificacion del efecto de la geologia
superficial

En la extensa literatura desarrollada sobre el efecto de emplazamiento debido a la
geologia superficial, existen distintos enfoques de los andlisis, en funcion de los
aspectos del movimiento del suelo. Los resultados que se presentan estan relacionados
con las funciones de transferencia para diferentes tipos de suelo. Estas estimaciones
pueden realizarse de forma empirica o numérica, basadas en una caracterizacion
geologica y geométrica de la capa mas superficial. Se pretende obtener unos rangos de
frecuencia donde se produzca la maxima amplificacion, obteniendo asi la frecuencia
predominante del suelo. De esta forma, también se establecen rangos de amplificacion
del movimiento del suelo, para las distintas amplitudes espectrales.

Los trabajos de Ligorria y Atakan (1997) y Atakan (1997) son una muestra de estudio
empirico de la respuesta local, donde se producen continuas referencias a otros estudios
en esta linea de trabajo. Algunas observaciones de tipo general recogidas en estos
trabajos, corroboran conclusiones de otros autores (Lermo y Chavez-Garcia (1993),
Harzell (1992), Atakan y Torres (1997), Beresnev et al. (1995),...). Entre ellas cabe
destacar:
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v Las amplificaciones espectrales dependen de la frecuencia. En el caso de cuenca
sedimentaria la frecuencia predominante estd muy relacionada con la geometria
de la misma y las caracteristicas de los depositos sedimentarios.

v El comportamiento no lineal de las razones espectrales en sedimentos, se puede
observar, bien mediante la comparacion de las amplificaciones espectrales de
sismos de diferente tamafio, o bien, a través de la respuesta del emplazamiento
dependiente de la frecuencia y de las caracteristicas de los sedimentos. En altas
frecuencias, se ha observado que normalmente se producen desamplificaciones.

En Dimitriu et al. (1999), de nuevo se pone en evidencia la respuesta no lineal del
emplazamiento. En el trabajo se emplea la técnica de las razones espectrales HVSR para
analizar los dos rasgos principales del efecto no lineal del suelo sobre el movimiento del
mismo: la desamplificacion del movimiento fuerte y el decrecimiento de la frecuencia
predominante. En el estudio realizado sobre los datos de la red SMART (Taiwén), se ha
estimado el grado de no linealidad en funciéon de la banda de frecuencia, obteniéndose
que por debajo de 1.5 Hz la respuesta no lineal excede a la lineal, por encima de 2 Hz la
respuesta no lineal se reduce a la lineal, y, més alla de 4 o 6 Hz ésta cae por debajo de la
unidad, produciéndose la desamplificacion. Entre 10 y 16 Hz las dos respuestas
convergen. Ademas resaltan una disminucioén importante de la frecuencia predominante
de 3 a 1 Hz. Respecto a la fiabilidad de la técnica los autores consideran que €sta puede
ser utilizada para detectar y estudiar la respuesta no lineal del emplazamiento.
(Figueras, et al., 1992)

Sin embargo, todavia muchos de los resultados que se obtienen en este tipo de trabajo
son locales, aplicables a la region de estudio. Por ejemplo, en el caso de los trabajos
citados anteriormente (Ligorria y Atakan (1997), Atakan (1997)), se observa que:

v Salvo en condiciones especiales, en promedio los factores de amplificacion no
exceden un factor de seis.

v En cualquier disefio sismico de una region, es aconsejable considerar un factor
minimo de amplificacion de dos a tres.

v Las frecuencias predominantes varian en los distintos emplazamientos,
dependiendo del tipo de suelo. Sin embargo, la mayoria de amplificaciones
ocurre en una banda de frecuencias de 1 a 8 Hz.

Por tanto, a pesar de los muchos esfuerzos que se han dedicado al estudio de las
caracteristicas del movimiento del suelo debido a la geologia local, existen muchos
temas sin resolver, como pueden ser: la extrapolacion de los resultados a otros
emplazamientos, la fiabilidad de las estimaciones realizadas con algunas técnicas, la
aplicabilidad de los modelos unidimensionales de propagacion de onda, o por el
contrario la necesidad de utilizar modelos bidimensionales o de grado superior, etc.

Para responder a estos interrogantes, se han realizado experimentos en distintas areas,
seleccionadas especificamente como emplazamientos patrén para el estudio del efecto
local. Un ejemplo es la linea de trabajos del proyecto EURO-SEISTEST (Jongmans et
al. (1998), Riepl et al. (1998), Dimitriu et al. (1998) y Cid et. al, (1998)) llevado a cabo
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en el valle de Volvi, cerca de la ciudad de Thessaloniki (Grecia), dotado de
instrumentos de alta resolucion. Parte del proyecto se dedicé a un estudio geofisico y
geotécnico de la cuenca, obteniéndose una informacion exhaustiva sobre la estructura
superficial (composicion y geometria), y de otras propiedades (velocidades de las ondas
Py S, coeficientes de atenuacion,...).

Se aplicaron técnicas empiricas (como la estimacion de razones espectrales estandar, vy,
de razones entre componentes horizontales y vertical, el método de Nakamura.,...), vy,
técnicas tedricas analiticas (el método de la matriz de Thomson-Haskell, el método del
coeficiente de reflectividad de Kennett). Entre las conclusiones se anotan:

v Se encuentra una asimetria en las amplificaciones locales, a lo largo del perfil
perpendicular al eje del valle. En el borde sur de la estructura, donde se encuentra
una de las fallas principales, se estima valores mayores de amplificacion en una
banda de frecuencia de hasta 5 Hz.

v La compleja estructura mas superficial suaviza las curvas de amplificacion de tal
manera, que dificulta enormemente la determinacion de modos especificos de
resonancia.

v Las variaciones a lo largo de la direccidon paralela al eje del valle son pequeiias.
Por tanto una primera aproximacion a la geometria de la cuenca, puede realizarse
mediante un modelo bidimensional.

v En una buena cobertura azimutal, los valores medios de amplificacion calculados
para diez sismos locales son tan representativos como los obtenidos para un
nimero mayor de eventos locales.

v El uso de telesismos mejora la resolucion de bajas frecuencias.

3.2.2. Efecto de Ila topografia superficial

Es conocida la influencia de la topografia sobre la sefial sismica con efectos
diferenciales en los edificios situados en zonas elevadas como se pudo observar en los
terremotos de Friuli en 1976 e Irpinia en 1980, o en el reciente de Kozani de 1995, NW
Grecia (Bard, 1997). En general se produce amplificacion sobre topografias convexas
(zonas elevadas con relieve) y desamplificaciones sobre las concavas (zonas bajas y
valles).

Los estudios relacionados con el efecto local debido a las irregularidades topograficas
del terreno se han desarrollado posteriormente a los dedicados al estudio de la geologia
superficial. En parte este desfase puede ser debido a que una de las lineas de estudio
importante de este problema, como es la de la simulacion numérica, se ha desarrollado
paralelamente a la evolucion de la capacidad de céalculo de los ordenadores (Alvarez,
1999).
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Existen algunos resultados hasta la fecha que estiman, cualitativa y cuantitativamente, el
efecto local de las irregularidades topograficas mas interesantes que se pueden encontrar
en la naturaleza. Para obtener estos resultados se han realizado estudios sobre distintos
modelos que se pueden clasificar en:

v Topografias convexas: cualquier elevacion sobre la superficie libre como dorsales
y montafias.

v Topografias concavas: como valles y cafiones.
Dentro de las distintas topografias, la situacion del emplazamiento es importante,
destacando por las peculiaridades del efecto que se produce: los bordes y el fondo de los
cafiones o valles, las cimas y los pies de las montafas.
Las distintas geometrias que se han aplicado para estos estudios estdn caracterizadas
por algunos pardmetros. Por ejemplo, en el caso de las topografias convexas, el

contorno de la superficie libre sobre un medio homogéneo, ha sido descrito
frecuentemente mediante el modelo de Sills (1978). Ver ecuacion 3.4 y figura 3.10:

f(x)=h(l-c*)exp(-c?) (3.4)

donde c=x/I

/

Figura 3.10. Modelo 2D de elevacion sobre la superficie libre,
Sills (1978). Los pardmetros caracteristicos son la semianchura [,
y la altura h . X es la coordenada en la direccion de 1 .

Por otro lado, en la figura 3.11 se ilustra la geometria de algunos estudios realizados en
topografias concavas, como es el caso de los cafiones semielipticos sobre un medio
homogéneo.
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Figura 3.11. Modelo 2D de carion semiesférico. La geometria del problema
viene definida en funcion de los radios R, y R, .

Pero no solo afecta la forma de la irregularidad de la superficie a la hora de evaluar el
efecto local. Se ha comprobado que el efecto de la topografia es sensible a la radiacion
incidente en cuanto a: tipo de onda, dngulo de incidencia y azimut de la misma. Esta
nueva componente del problema suele estar contemplada en los estudios, realizando los
analisis para distintos tipos de ondas: P, SV, SH y ondas superficiales, asi como, para
distintos angulos de incidencia, y azimut (Alvarez, 1999).

3.2.2.1. Algunos resultados sobre la cuantificacion del efecto de la topografia

En los estudios tedricos y basados en la observacion, la estimacion del efecto de la
topografia, se han obtenido resultados cuantitativos del mismo para distintas
irregularidades del terreno y distintos campos incidentes. Como ejemplo de algunos
estudios recientes, en modelos que responden a geometrias basicas: concavas o
convexas.

Una de las topografias concavas mas estudiadas es el caiidon semieliptico. Zhang et al.
(1998), corrobora algunos de los resultados conocidos en otros trabajos, pero con
geometria semicircular. El estudio se realiza bajo la incidencia de las ondas SH, SV, Py
Rayleigh.

En el caso de incidencia de ondas SH, se validan los resultados obtenidos en Trifunac

(1973), donde se resuelve analiticamente el estudio de las amplitudes en la superficie de
un cafion semicircular de radio a en funcién de la frecuencia adimensional, 77 :
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= (3.5)

_wa _2a
777[0/1

Este parametro, 77, que combina la geometria del problema mediante el radio a con

algunas de las propiedades dindmicas de la radiacién como es la frecuencia angular, o,
y la velocidad de las ondas sismicas, ¢, representa la razon entre la anchura del cafiéon y
la longitud de onda, A, del campo ondulatorio. Este tipo de frecuencias adimensionales
suelen formar parte de los estudios del efecto de emplazamiento. Algunos resultados
inferidos son:

v El mayor valor del factor amplificador para los distintos angulos de incidencia se
aproxima a 2.

v A medida que el dngulo de incidencia aumenta, el patron de las amplitudes de los
emplazamientos se complica. En la incidencia normal existe simetria respecto al
centro del cafidon, mientras que al aumentar el angulo, se produce un efecto de
barrera o escudo sobre el margen del cafion expuesto a la llegada de la onda,
generando una zona de sombra en la vertiente opuesta. Ver figura 3.12.

4

0o =0° °o—Vv,

i=0°
- D
=

95 o0 os 1 Y% o5 0 o5 1

(x/a) ~(x/a)

Figura 3.12. Desplazamiento (U, ) registrado en un cafion semicircular de radio a
(Zhang, 1998), bajo la incidencia de las ondas SH de amplitud unidad. La
[frecuencia adimensional es 1) =1.

En este mismo trabajo se comprueban los resultados obtenidos por Luco et al. (1990),
en la estimacion del efecto local para el caso de ondas incidentes SV y P, asi como, el
realizado por Wong (1982), mediante un procedimiento basado en un método inverso
generalizado (ver figura 3.13).
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o° o—u, ¢ = 0° o U,
o— —~ U, i = 30°
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o= =1
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Figura 3.13. Desplazamiento (U, ,U,) registradas en un caiion semicircular
de radio a (Zhang, 1998). La frecuencia adimensionalt) =1 y amplitud de

incidencia la unidad. (a)lncidencia de las ondas SV. (b) Incidencia de las
ondas P.

Los rasgos mas sobresalientes se resumen en:

v La amplificacion de las amplitudes es menor que dos veces las amplitudes en la
superficie libre sin topografia.

v Las amplitudes en la vertiente sobre la que incide el movimiento ondulatorio
pueden llegar a ser inferiores a las registradas en la vertiente opuesta. Este
fenémeno puede ser debido a las conversiones de las ondas originales. En el caso
de las ondas SV, este efecto es mas importante.

v Respecto a los resultados del efecto de la incidencia de las ondas Rayleigh, las
amplitudes en algunos casos son practicamente el doble de las incidentes en el
contorno del cafidn. Ademads se observa un efecto escudo muy pronunciado.

Ademas, aunque los trabajos dedicados a este problema presentan un panorama muy
complejo y disperso debido, por un lado, a las muchas variables que toman parte en el
fendmeno (desde las distintas geometrias y representaciones en el dominio temporal y
espectral hasta los diversos parametros caracteristicos de la radiacion implicada) y por
otro, a la variedad de la metodologia empleada, se pueden destacar algunos resultados
cualitativos de tipo general donde la observacion y la teoria presentan una cierta
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convergencia. De los trabajos realizados al respecto, se resaltan algunos de los rasgos
caracteristicos que han sido analizados por distintos autores y son:

v Amplificacion sobre la cima y su entorno.

v Existencia de un modulo fundamental de resonancia transversal de la elevacion,
sobre una banda de frecuencias 3 a 5 Hz.

v En cafiones topograficos se producen efectos de amplificacion de ondas SH en el
margen y desamplificacion de éstas en la base del cafion, Sanchez-Sesma (1985).
Ambos efectos aumentan con la profundidad del mismo, componiéndose la
radiacion observada de ondas directas, ondas reflejadas en la superficie y ondas
difractadas generadas en las margenes.

v Numerosas investigaciones se han llevado a cabo sobre los fendémenos causados
por otras irregularidades topograficas, destacando las de Brune (1984) y Sanchez-
Sesma (1983). En todos los casos se manifiesta la dependencia del efecto con el
tipo de radiacion, angulo de incidencia y dimensiones de la anomalia.

3.2.2.2. Consideraciones del efecto topografico segun la normativa francesa

Pocos son los paises que se han preocupado de considerar en los codigos de
construcciones sismo-resistentes, el efecto topografico.

Los efectos debidos a la superficie topografica aiin no son totalmente entendidos y no
son numerosas las instrumentaciones u observaciones que justifiquen un andlisis
estadistico. Por esto no existen relaciones empiricas y en consecuencia actualmente los
codigos sismicos y guias de estudios de microzonificaciéon no consideran los efectos
topograficos.

Recientemente la Asociacion Francesa para la Ingenieria Sismica, AFPS-95, ha
publicado una guia para estudios de Microzonificacion Sismica, en donde se contempla
un coeficiente de amplificacion topografico. En esta se anotan las recomendaciones de
la AFPS-90, que permiten la determinacién de este coeficiente a partir de perfiles
caracteristicos en zonas de montafia.

e Coeficiente de amplificacion topografica

Excepto en los casos en que el efecto topografico del movimiento sismico es
directamente considerado por medio de calculos dinamicos basados en una modelacion
apropiada del relieve, se tendrd en cuenta un coeficiente de amplificaciéon por
topografia, r .

El coeficiente 7 de sitio, relativo a un punto P, es convenientemente determinado a

partir de ciertas caracteristicas del perfil de mayor pendiente pasando por P (figura
3.14).
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Dentro de las particularidades, es posible definir varias lineas de mayor pendiente
pasando por P (cretas o depresiones), por tanto conviene considerar los perfiles mas
desfavorables.

Se trazan los perfiles teniendo en cuenta las terrazas de grandes masas, si la importancia
del proyecto lo necesite.

Las situaciones de pie o de circo son representadas en la figura 3.14.

De los perfiles compuestos por Yi P ¥j considerados, se selecciona el mas desfavorable.

Figura 3.14. Seleccionar el perfil mas desfavorable de los perfiles Y; P Y;

Por lineas de cresta y arista se entiende un cambio de pendiente correspondiente a un
relieve convexo, las dos pendientes estan en el mismo sentido (o una de ellas es nula) en
el primer caso y de sentidos contrarios en el segundo (ver figura 3.18).

Estando el perfil esquematicamente descompuesto en secciones sucesivas, que en el
interior de aquellas se considera uniforme, los elementos del relieve que intervienen en

el calculode 7 son:

v Bordes de la cresta alrededor del punto P con las condiciones de las figuras 3.15,
3.16y3.17.

v Eventual proximidad de los rebordes de la cresta (figura 3.18) o de depresiones o
elevaciones (figura 3.19).
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Figura 3.15. Esquema para el cdlculo del coeficiente de
amplificacion debido a la topografia.

El valor der, para tener en cuenta el efecto sismico debido a la topografia en una
construccion, es el mas desfavorable de los valores obtenidos del entorno del sitio de
interés.

La determinaciéon de H es de apreciacion (figura 3.15). A titulo indicativo se puede
considerar como base del relieve el punto mas bajo donde la pendiente general del sitio
es inferior a 0.40.

La determinacion de I puede ser cualquier tramo de pendiente I de longitud pequefia.
Dentro de esta situacion como la de la figura 3.16 es posible remplazar I1 por la media
ponderada:

1 o
-
S th, [ L Zhil

h, " 2h

Figura 3.16. Muestra el caso para el calculo de la pendiente ponderada.

Las recomendaciones para obtener el valor del coeficiente de amplificacién debido a la
topografia, se anotan enseguida:

e Borde de cresta

Si se considera la cima C (figura 3.15) delimitada por una vertiente hacia abajo de
pendiente I (tangente del &ngulo) y una vertiente hacia arriba de pendiente i, si:
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{HZ 10m (H es la altura de la cresta desde la base del relieve)
i<1/3

El coeficiente 7 , toma los valores:

=1 para — I-1 £0.40
=1+ 0.8(I-1 —0.40) para — 0.40<1-1<0.90
7=1.40 para —» [-1>0.90

Sobre el tramo CB (figura 3.15) hacia arriba definido por la longitud b en su proyeccion
horizontal (en metros):

b = minimo de:

201
H+10
4
Para los valores entre 1 y 7 realizar la interpolacion lineal para los tramos AC y BD de

longitud (figura 3.15):

a=AC=H/3
c=BD=H/4

Tomar el valor de 1 para el punto A y por encima del punto D.
Para los casos de lineas de cresta sucesivas C;, C, ..., es conveniente considerar ademas

de los efectos individuales de las crestas o cambios de pendiente, los efectos de las
crestas ficticias de pendiente I’ definida en la figura 3.17.

Figura 3.17. Esquemas para el calculo de bordes de crestas.
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® Rebordes de arista

En los casos de presentacion de aristas (pendientes I e 1 de sentidos contrarios) se tratan
de la misma manera que los rebordes de cresta pero, los términos (I-i) se reemplazan
por (I+1) en las férmulas anteriormente escritas. Ver figura 3.18.

i
i
1 M
41=1-i Al=l+i
Figura 3.18. Esquema para el calculo del coeficiente en cresta o arista.

e Perfiles combinados de crestas y aristas.

Dentro de los casos de relieves compuestos por dos pendientes contrarias 11 e 12
separadas por crestas intermedias, es conveniente considerar ademads, los efectos
individuales de cambios de pendiente, los efectos de las crestas ficticias, como se
indican en la figura 3.19 y se tomar4 la envolvente de los resultados.

Figura 3.19. Esquema para el cdalculo de pendientes ficticias de perfiles
combinados.

3.3. METODOS DE EVALUACION DE LOS EFECTOS SISMICOS LOCALES

Se han aplicado numerosas y variadas metodologias en zonificacion condicionadas por
los medios y datos disponibles para estudiar los efectos de sitio. Por ello resulta dificil
presentar de forma coherente un estado de la cuestion del tema; en cambio, es mas facil
analizar el problema desde la perspectiva del método de andlisis o forma de
caracterizacion de tales efectos.
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Sin embargo, en general la modelizacion del efecto del suelo se hace a través de la
estimacion de la funcion de transferencia, que consiste en la relacion espectral entre un
registro en un emplazamiento dado y un registro situado en un emplazamiento de
referencia, que suele tratarse de roca dura. Puede ser también de importancia considerar
el aumento de duracién de la accidn sismica (Roca et al., 1999).

Los métodos para la evaluacion de los efectos sismicos locales pueden clasificarse en
empiricos y numéricos, pudiendo subdividirse los empiricos en métodos instrumentales
y métodos indirectos (Delgado, 1997) (ver figura 3.20).

Razones Espectrales
r Inversion Generalizada
Instrumentales M. no dependientes de estaciones de
referencia
Ondas Coda
M. Empiricos < Ruido sismico

Indirectos Macrosismicos
Velocidad de cizalla
Geotécnicos

Efecto de sitio <

M. con solucién analitica

M. con solucién numérica

M. Numeéricos M. Hibridos
L <

M. Asintéticos

M. No lineales

Figura 3.20. Métodos y técnicas disponibles para el andlisis de la respuesta del suelo y la zonificacion
sismica de una region.

3.3.1. Métodos empiricos instrumentales

Pueden basarse en diferentes tipos de datos: medidas con registros instrumentales de
terremotos y medidas de ruido sismico (microtremors).

Estos métodos tienen como objetivo fundamental determinar la funcion de transferencia
del depdsito superficial. El método de las relaciones espectrales determina la funcion de
transferencia del suelo mediante la relacion entre los registros sismicos obtenidos en dos
estaciones cercanas, estando una de ellas en afloramiento rocoso y llamada estacion de
referencia. Se cita también el denominado de razones espectrales H/V, el cual consiste
en hallar la relacion entre la componente horizontal y la vertical, asumiendo que los
sedimentos superficiales son transparentes a la componente vertical del movimiento
sismico. Los resultados de esta técnica ponen de manifiesto que s6lo se obtiene la
frecuencia fundamental del sitio, pero ninguna informacién mas acerca de su funcion de
transferencia.
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Los métodos de onda coda se basan en la fraccion de energia que llega tras el paso de
las fases directas de las ondas de volumen y superficiales. Estos permiten obtener
factores de amplificacién dependientes del sitio y de la frecuencia, eliminando los
efectos de la fuente y de la trayectoria, siendo el resultado, especifico del sitio.

Los métodos de andlisis espectral de ruido sismico ambiental, parten de analizar el
espectro de perturbaciones naturales o humanas del suelo. Se puede distinguir tres
técnicas: a) Amplitudes espectrales, se considera que cualquier variacion frecuencial del
registro respecto al espectro plano en roca es debido a las capas superficiales. b)
Razones espectrales, basado en el mismo fundamento que el método de razones
espectrales de terremotos. y ¢)Técnica de Nakamura (Nakamura, 1989), fundamentada
teéricamente en el método de razones espectrales H/V. Unicamente se obtiene
informacion de la frecuencia fundamental del deposito y no de la amplificacion.

3.3.2. Métodos empiricos indirectos

Se incluyen aquellas técnicas basadas en observaciones experimentales de los dafios
provocados por la vibracion sismica, en relacion con la naturaleza del suelo y sus
propiedades fisico-mecénicas. La relacion entre la geologia superficial del terreno y la
severidad de la sacudida sismica se ha puesto de manifiesto durante la ocurrencia de
terremotos; de este modo han sido establecidas relaciones empiricas entre ésta y el
incremento de la intensidad del movimiento del suelo (Vidal et al., 1996; Secanell,
1998). El uso de estos métodos presenta la ventaja de que la informacién se obtiene
directamente de mapas geoldgicos y puede ser aplicable a grandes areas y a pequeiios
nucleos urbanos. Del mismo modo se puede aplicar correlaciones empiricas observadas
en terremotos entre el incremento de intensidad sismica y las propiedades dinamicas y
fisico-mecanicas de los materiales.

3.3.3. Métodos numeéricos

La modelacion numérica es especialmente util para evaluacion de los efectos de sitio,
principalmente en los lugares en los que no se dispone de los requerimientos necesarios
para utilizar métodos experimentales. Fundamentalmente es necesaria la evaluacion de
cuatro elementos:

a) Seleccion de la sefial de entrada adecuada al problema de analisis.
b) Conocimiento dinamico del area a modelizar.

¢) Seleccion de los algoritmos de calculo y

d) Validacion de los resultados.

En la seleccion de las senales de entrada se han de tener en cuenta dos factores:
a) En métodos de simulacion no lineales la sefial de entrada debe producir el nivel
de deformacidn de cizalla adecuada.

b) La senal de entrada debe ser acorde al nivel de peligrosidad sismica esperado en
la zona de estudio.
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Los parametros caracteristicos de esta sefial de entrada son la aceleracién pico,
contenido frecuencial y duracion, los cuales dependen de la magnitud del terremoto y de
la distancia sitio-fuente. Diferentes métodos han sido desarrollados con el objetivo de
definir la accion sismica cuando no se dispone de registros reales: generacion de
acelerogramas compatibles con espectros de respuesta (Barbat y Canet, 1994; Bard et
al., 1995; Colom, 1995; Hurtado, 1996; Egozcue, 1996; Yépez, 1996), métodos basados
en modelos sismolégicos (Brune, 1970; Catalan,1995), uso de Funciones de Green
Empiricas (Lachet, 1996; Heuze et al., 1997, etc.).

Por otro lado debe ser determinada la estructura y propiedades dinamicas del subsuelo;
mucha de esta informacidn requiere ensayos de campo y de laboratorio especificos, por
lo que este tipo de informacién es poco usual y costoso de obtener.

Los algoritmos de célculo se caracterizan segun el tipo de modelizacion que hacen del
problema, por el método de andlisis y por las ecuaciones constitutivas del suelo. Una
seleccion de los métodos de calculo pueden ser encontrados por ejemplo en Alarcon,
1989; Figueras, 1994; Ledesma, 1996; Delgado, 1997; Suhadolc, 1997. Los métodos
con solucion analitica, son utilizados para estudiar medios estratificados horizontales,
estos métodos consideran la geometria del problema como un apilamiento de capas
planas homogéneas sobre un semiespacio infinito (sentido 1D). Los métodos hibridos,
surgen de la combinacién de diferentes programas con el objetivo de aprovechar la
capacidad especifica de cada uno en el estudio de partes separables del problema. Los
métodos asintoticos, son validos para estructuras de grandes dimensiones en relacion
con las longitudes de onda involucradas, se pretende estudiar fenomenos a altas
frecuencias.

Los métodos no lineales consideran ecuaciones constitutivas que reproducen el
comportamiento no lineal del suelo; se basan en la teoria de la plasticidad y en la
simulacion directa de las curvas de histéresis esfuerzo de cizalla-deformacion de cizalla.
Los métodos de dominio son puramente numéricos y son los Unicos capaces de tener en
cuenta geometrias y reologias complejas a la vez; entre estos se encuentran los métodos
de las diferencias finitas, y los elementos finitos y los pseudo-espectrales. Los métodos
de contorno consideran las condiciones de borde del area estudiada para obtener las
soluciones; entre estos estan los directos e indirectos segin planteen las soluciones en
funcién de los desplazamientos y tracciones o en términos de las fuerzas o momentos en
la frontera (Delgado, 1997).

Finalmente siempre que sea posible es aconsejable la validacion de los resultados
aportados por los métodos numéricos a partir de datos experimentales del movimiento
del suelo, debido a las numerosas fuentes de incertidumbre asociadas a los parametros
utilizados (Cid, 1998).

3.4. MICROZONIFICACION SISMICA: CONCEPTOS

En la mayoria de los paises del mundo donde los terremotos constituyen una amenaza
se han adoptado una serie de normativas de construccion con el objeto de prevenir
dafos en estructuras. Como sefiala la Asociacion Francesa de Ingenieria Sismica, AFPS
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(Bard et al., 1995), aun cuando estas normativas constituyen un importante paso en la
prevencion y reduccion de dafios, s6lo son una solucion parcial al problema del riesgo
sismico. Estas normativas tienen en cuenta la peligrosidad sismica regional y se
imponen a los constructores de edificios pero, en cambio, no consideran los efectos
locales o los efectos inducidos por los terremotos, ni tienen aplicabilidad en el campo
del uso del suelo.

A diferencia de los codigos de construccidn, la zonificacion sismica representa un
analisis técnico aplicado a la division del territorio en areas que sufrirdn con la misma
severidad un fendmeno sismoinducido. Esta division del territorio en areas de igual
comportamiento es util para la seleccion del uso apropiado del suelo y la adopcion de
medidas conducentes a la reduccion de los dafios y pérdidas ocasionadas por los
terremotos en dicha region.

La expresion final de esta zonificacion depende de su ambito de aplicacion. Asi, para
una normativa de construccion sismo-resistente la clasificacion de las zonas debera
hacerse en funcién de la peligrosidad sismica, expresada en algun o en algunos
parametros caracteristicos del movimiento “esperado” del suelo, como por ejemplo
intensidad macrosismica, aceleracion o espectro de respuesta (Roca et al., 1999).

Casi todos los terremotos destructivos recientes han mostrado la importancia de la
amplificacion del movimiento sismico debido a efectos locales en la distribucion de los
dafios. El caso mds dramatico quizas fue el ocurrido el 19 de septiembre de 1985 en
ciudad de M¢jico debido al terremoto ocurrido a 300 km en la zona de Guerrero en la
costa del Pacifico; las ondas de largo periodo fueron muy amplificadas por los
sedimentos lacustres de gran espesor sobre los que se asienta gran parte de la ciudad,
como ya se ha visto en el apartado 3.2.1. Con posterioridad, amplificaciones
importantes ocurrieron en el area de la Bahia de S. Francisco debidas al sismo de Loma
Prieta de 1989 o en los casos mas recientes en las ciudades de Los Angeles con el sismo
de Northridge de 1994; en la ciudad de Kobe, Japon en 1995; en la ciudad de Armenia,
Colombia en 1995; en la Costa del Peri en 1996; Izmit, Turquia en 1999; en los que
aparte de tener importancia otros efectos debidos a la ruptura, grandes amplificaciones
pudieron observarse en los registros y en los dafios (Roca et al., 1999).

Estos efectos del suelo, al introducirse en la zonificacion de la peligrosidad sismica,
pueden considerarse a escala regional, desde un punto de vista estadistico. No obstante,
su representacion natural es la escala local. En los ultimos afios se ha visto el gran
interés de la clasificacion de los territorios, sobre todo en zonas urbanas, a escala local,
segin los tipos de suelo. El resultado de estos estudios es lo que se denomina
frecuentemente microzonificacion sismica. Este mismo término microzonificacion
puede encontrase también en un sentido mas amplio: en la preparacion de planes de
emergencia y también en aplicaciones que dentro del campo de la prevencion se
requiera evaluar a priori los dafios que pueden producirse por terremotos, lo que se
denomina frecuentemente generar escenarios de dafios. Para ello es preciso llevar a
cabo una microzonificacién de la zona de estudio que incluya no sélo la evaluacion de
los efectos locales sino también una estimacion de la vulnerabilidad sismica de las
edificaciones (incluyendo viviendas y edificios especiales) y también de las lineas
vitales, como paso previo a la estimacion de dafios (dafos en edificacion, pérdidas
economicas, efectos en personas,...)(Roca et al., 1999).

48



Estudio del movimiento del suelo: estado del arte

Durante la IV Reunion Internacional sobre Zonificacion Sismica, celebrada
conjuntamente en Chicago (USA) y Viena (Austria) en 1994, se propuso la siguiente
definicion para la zonificacion sismica:

Zonificacion sismica es el proceso que da lugar a la division de una regidon geografica
en areas o zonas de menos tamafio en base a una valoracion conjunta del entorno o
amenaza sismica (hazard environment), del entorno o conjunto de elementos
construidos expuestos a riesgo (built environment) y del conjunto de decisiones
administrativas (policy environment).

Segiin Oyo, 2000, la microzonificacion sismica es un método de dividir un éarea
geografica (region, prefectura o ciudad) en pequenas zonas evaluando varios parametros
de dafio durante un gran sismo. Pardmetros estimados como la aceleracion del
movimiento del suelo, intensidad sismica, potencial de licuefaccion, dafios directos e
indirectos e influencia de dafios como interrupcion de actividades industriales y
desgracias con el flujo del trafico, etc. La microzonificacion sismica es una metodologia
multidisciplinaria con combinaciones de geologia, geotecnia, ingenieria sismica,
ingenieria civil, ingenieria arquitectdnica, ingenieria social y otros.

La zonificacion se realiza a escala nacional, regional, provincial o urbana dependiendo
de las aplicaciones particulares consideradas. Se espera que los elementos en riesgo en
una determinada zona experimenten el efecto del terremoto con la misma severidad
durante un periodo de exposicion dado. Sin embargo, la vulnerabilidad y el riesgo
sismico de los diferentes elementos individuales de una zona pueden variar
ampliamente.
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