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Resumen 
 

El análisis de ruido sísmico es de amplio interés para monitorear y modelar reservorios 

geotérmicos debido a su facilidad de implementación, además de que es posible monitorear 

la evolución temporal del reservorio geotérmico (Lehujeur et al., 2015). Aunque las formas 

de onda y las amplitudes pueden variar dependiendo de la localización de las estaciones 

sísmicas, son estadísticamente estables (estacionarias) sobre cierto periodo de tiempo. Para 

caracterizar el comportamiento del ruido sísmico es posible utilizar procesos aleatorios 

estacionarios (Aki, 1957) y procesos gaussianos estocásticos (Zhong et al., 2015).   

El objetivo principal de la presente tesis es construir perfiles de velocidad de propagación de 

ondas S a partir sismogramas correspondientes a estaciones sismológicas instaladas en las 

zonas geotérmicas de San Agustín del maíz, Araró e Ixtlán de los Hervores en Michoacán; 

así como en Las Derrumbadas, Puebla con fines de exploración. Para el análisis del ruido 

sísmico se utilizaron tres métodos geofísicos: el método de interferometría de ruido sísmico, 

el método de autocorrelación espacial (SPAC) y el método de inversión de los cocientes 

espectrales, con estos dos últimos se obtuvieron perfiles de velocidad de propagación de 

ondas S. 

Los perfiles de velocidad obtenidos fueron comparados, cuando fue posible, con registros 

geológicos y perfiles geológicos de los pozos cercanos a las zonas de monitoreo.  Se logró 

identificar una correlación entre los registros geológicos y los perfiles de velocidad 

determinados en este trabajo de tesis. Los resultados presentados constituyen una herramienta 

adicional a los estudios de geofísica para la caracterización de los campos geotérmicos 

estudiados. 

Palabras clave: registros de ruido sismico, SPAC, cocientes espectrales, 
inversion de h/u,  caracterización de campos geotérmicos. 
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Abstract 

 

The analysis of seismic noise is of great interest to monitor and model geothermal reservoirs 

due to its easy implementation, besides that it is possible to monitor the temporal evolution 

of the geothermal reservoir (Lehujeur et al., 2015). Although waveforms and amplitudes may 

vary depending on the location of the seismic stations, they are statistically stable (stationary) 

over a certain period of time. To characterize the behavior of seismic noise it is possible to 

use stationary random processes (Aki, 1957) And Stochastic Gaussian Processes (Zhong et 

al., 2015). 

The main objective of the present thesis is to construct profiles of propagation velocity of the 

S waves from seismograms corresponding to seismological stations installed in the 

geothermal zones of San Agustín del maíz, Araró and Ixtlán de los Hervores in Michoacán; 

As well as in Las Derrumbadas, Puebla for exploration purposes. We used three geophysical 

methods for the analysis of seismic noise: The inversion of the spectral ratio H/V, the spatial 

autocorrelation method (SPAC) and the seismic noise interferometry. S-wave propagation 

velocity profiles were obtained with these last two.  

The obtained velocity profiles were compared, where possible, with geological records and 

geological profiles of the wells near the monitoring zones. It was possible to identify a 

correlation between the geological records and the velocity profiles determined in this work. 

The presented results provide an additional tool to the studies of geophysics for the 

characterization of the geothermal fields. 
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1.- Marco teórico 

 

1.1 Introducción 

  

El análisis de ruido sísmico es de amplio interés para monitorear y modelar reservorios 

geotérmicos debido a su facilidad de implementación, además de que es posible monitorear 

la evolución temporal de un reservorio geotérmico (Lehujeur et al., 2015; Obermann et al., 

2015).  

De acuerdo con Xu et al. (2012), el ruido sísmico de fondo es generado por vibraciones de 

baja amplitud en la superficie de la Tierra como pueden ser el movimiento del viento, ruido 

del ambiente, ruido instrumental, acoplamiento sensor-suelo, presión barométrica, así como 

actividades humanas (Yilmaz, 2001; Zhong et al., 2015). Aunque las formas de onda y las 

amplitudes pueden variar dependiendo de la localización de las estaciones sísmicas, son 

estadísticamente estables (estacionarias) sobre cierto periodo de tiempo. Para caracterizar el 

comportamiento del ruido sísmico es posible utilizar procesos aleatorios estacionarios (Aki, 

1957) y procesos Gaussianos estocásticos (Zhong et al., 2015).  

Un problema común en geofísica es la suposición de que el ruido sísmico es ruido blanco o 

un proceso aleatorio estacionario, sin embargo, es necesario realizar un estudio de sus 

propiedades estadísticas para hacer esta afirmación (Zhong et al., 2015), debido a que a partir 

del ruido sísmico de fondo se obtienen modelos conceptuales, como pueden ser las 

correlaciones cruzadas 2D de los registros de ruido (p.e., Campillo y Paul, 2003;  Brenguier 

et al., 2008;  Brenguier et al., 2011; Lehujeur et al., 2015) o los modelos de velocidades 

obtenido a partir de auto-correlación de las señales sísmicas (p. e., Aki, 1957; Ling, 1994; 

Okada, 2006). 

Para el análisis del ruido sísmico se utilizaron tres métodos geofísicos: el método de 

interferometría de ruido sísmico, el método de autocorrelación espacial (SPAC) y el método 

de inversión de los cocientes espectrales, con estos dos últimos se obtuvieron perfiles de 

velocidad de propagación de ondas sísmicas. 
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El método de interferometría de ruido sísmico consiste en utilizar la correlación cruzada de 

registros continuos de ruido sísmico entre pares de estaciones y obtener una función 

equivalente a la función de Green del medio entre el par de estaciones (p. e., Lobkis y 

Weaver, 2001; Shapiro y Campillo, 2004). Esta función conserva la información contenida 

en las ondas superficiales viajando entre las dos estaciones y es posible extraer de ella, curvas 

de dispersión que conservan la información del medio de propagación entre el par de 

estaciones. 

El método de auto correlación espacial (SPAC, por sus siglas en inglés) propuesto 

originalmente por Aki (1957) se utiliza ampliamente para estimar la estructura de capas del 

subsuelo y las velocidades de onda de corte de los sedimentos (Okada et al., 1990; Matsuoka 

et al., 1996; Kudo et al., 2002; Okada, 2003). Las curvas de dispersión (velocidad de fase vs. 

frecuencia) de ondas superficiales se obtienen mediante el análisis de las correlaciones 

normalizadas entre registros de microtremores desde diferentes estaciones. Las curvas de 

dispersión se utilizan para caracterizar la estructura del medio (Shabani et al., 2010). 

El método de los cocientes espectrales H/V fue propuesto originalmente por Nogoshi e 

Igarashi (1971) y popularizado por Nakamura (1989) quien propuso una explicación teórica, 

para el cociente entre las componentes espectrales horizontales y las componentes verticales 

de un registro de ruido ambiental en una cuenca sedimentaria, con el fin de estimar la 

frecuencia fundamental del suelo. Estudios más recientes han demostrado que es posible 

invertir la curva H/V como una aproximación a la curva de elipticidad de las ondas Rayleigh, 

con el fin de obtener un modelo 1D de velocidades Vs (Tokimatsu, 1997; Fäh et al., 2001; 

Arai y Tokimatsu, 2004; Malischewsky y Scherbaum, 2004). 

 

1.2 Hipótesis 

 

Las hipótesis de trabajo son: 

1. A partir de registros de ruido sísmico y utilizando tres métodos geofísicos que son: el 

método de la inversión de los cocientes espectrales H/V, el método de autocorrelación 
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espacial (SPAC) y el método de interferometría de ruido sísmico, será posible construir 

mapas de velocidades de ondas S.  

2. Los perfiles de velocidad estarán correlacionados con perfiles geológicos obtenidos por 

pozos de exploración y nos permitirán definir fronteras geológicas que serán útiles para 

delimitar los reservorios geotérmicos. 

 

1.3 Objetivos 

 

El objetivo principal del presente proyecto es construir modelos de velocidad de ondas 

sísmicas, a partir de registros sísmicos utilizando estaciones sismológicas instaladas en las 

zonas geotérmicas de San Agustín del Maíz, Araró e Ixtlán de los Hervores en Michoacán; 

así como en las Derrumbadas en Puebla con fines de exploración geotérmica. Las técnicas 

usadas han sido publicadas y probadas por varios autores (p. e., Aki, 1957; Sens‐Schönfelder 

y Wegler, 2006; Signanini y De Santis, 2012; Zhong et al., 2015 entre otros). 

 

Objetivos específicos: 

1.- Recopilar registros de ruido sísmico y posibles sismos en las zonas geotérmicas a partir 

de la instalación de sismógrafos de banda ancha.  

2.- Determinar los cocientes espectrales H/V. 

4.- Mediante la relación entre las curvas de los cocientes espectrales H/V y las curvas de 

elipticidad de ondas Rayleigh, construir modelos de velocidades con la inversión de los 

cocientes espectrales H/V.  

5.- Construcción de modelos de velocidad a partir de la inversión de curvas de dispersión 

mediante la técnica SPAC. 

6.- Construcción de curvas de dispersión mediante interferometría sísmica para la zona 

geotérmica de Las Derrumbadas, Puebla. 
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2.- Antecedentes 
 

2.1 Exploración geofísica de campos geotérmicos  

 

Las técnicas de correlación de ruido ambiental son de interés para la formación de imágenes 

y la caracterización de los yacimientos geotérmicos ya que son fáciles de aplicar y se puede 

realizar de forma continua para seguir la evolución del reservorio a bajo costo. En los 

proyectos dedicados a la exploración de los recursos geotérmicos profundos se necesita 

investigar la estructura de la corteza superior de la zona en cuestión con el fin de caracterizar 

el reservorio y su relación con formaciones geológicas pre-existentes (Lehujeur et al., 2015). 

La determinación de Vs en las capas cercanas a la superficie (hasta algunas decenas de 

metros) es ahora posible sin métodos destructivos gracias al desarrollo de los métodos de 

ondas superficiales durante los últimos años, es decir el análisis espectral de las ondas de 

superficie. Los métodos convencionales para acceder a este parámetro por lo general 

requieren la perforación de pozos, proceso que resulta invasivo y costoso además puede ser 

muy molesto para los habitantes de las ciudades densas (Wathelet, 2005). 

La determinación de los perfiles de velocidad de ondas sísmicas mediante los métodos de 

exploración con microtremores generalmente se realiza en tres pasos (Okada, 2003): 

Primero, la obtención de registros de microtremores, se realiza mediante un arreglo de 

sismógrafos o acelerógrafos instalados sobre la superficie del terreno.  El segundo paso 

consiste en la determinación de la dispersión de las ondas superficiales como una respuesta 

de la estructura del subsuelo bajo el arreglo, que da como resultado una curva de dispersión. 

Finalmente, la estimación de la estructura del subsuelo mediante un proceso de inversión de 

la curva de dispersión. 

Dentro de los métodos de exploración que utilizan los microtremores como fuente 

permanente de ondas que se propagan a través de la región de interés, y que se estudian en el 

presente trabajo son: la inversión de los cocientes espectrales H/V (Fäh et al., 2001; Fäh et 

al., 2003; Scherbaum et al., 2003; Malischewsky y Scherbaum 2004), el método de 
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autocorrelación espacial (SPAC) (Aki, 1957; Bettig et al., 2001) y la tomografía de ruido 

ambiental (Shapiro y Campillo, 2004; Brenguier et al., 2008; Calò et al., 2011). 

 

El método de tomografía de ruido ambiental, se ha aplicado ampliamente en diversas escalas, 

desde la estructura del manto utilizando estaciones de banda ancha en todo el mundo (Poli et 

al., 2012; Lin y Tsai, 2013; Lin et al., 2013). A escala local, el método se ha aplicado en 

diversos entornos de yacimientos de petróleo en alta mar (Bussat y Kugler, 2011; Mordret et 

al., 2013), para la detección de posibles yacimientos geotérmicos (Calò et al., 2013) y 

sistemas volcánicos activos (Brenguier et al., 2008; 2011). 

Más allá de su uso en tomografía sísmica, la naturaleza del ruido sísmico también se puede 

aprovechar para observar las variaciones sutiles en la velocidad sísmica o el carácter de 

difracción de la corteza. Por ejemplo, Brenguier et al. (2008; 2011) y Obermann et al. (2013) 

fueron capaces de producir imágenes 4D del volcán Pitón de la Fournaise (situado en el lado 

este de la isla de la Reunión, en el Océano Índico) mediante la aplicación de análisis 

interferométrico a la parte coda (la coda es la última parte de una señal sísmica) de los 

correlogramas.                                                                                                                     

El método de autocorrelación espacial (SPAC), revela las características del medio de 

propagación, mediante el uso de arreglos constituidos por sensores sísmicos a una distancia 

que puede variar desde pocos metros hasta varios kilómetros, de forma circular perfecta (Aki, 

1957). Bettig et al. (2001) presentan una modificación al método, permitiendo utilizar 

arreglos irregulares y con base únicamente en la componente vertical de los microtremores. 

La nueva metodología se denominó MSPAC y se convirtió en una técnica útil para estudios 

realizados en zonas urbanas en las cuales es difícil obtener geometrías de arreglos circulares.  

Chávez-García et al. (2006) utilizaron el método SPAC para un arreglo con geometría lineal.  

En el procesamiento de los datos se busca obtener resultados fiables de las características de 

litologías, con base en la interpretación de la curva de dispersión, identificando los puntos 

importantes donde se presentan las variaciones de litologías. El análisis incluye el cálculo de 

la correlación entre dos registros simultáneos de una pareja de sensores separados una cierta 

distancia. Mediante un proceso de inversión, se obtienen los perfiles de velocidad de ondas 

de corte a partir de las curvas de cross-correlación (coeficientes promediados de correlación 
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vs. frecuencia). En lo que tiene que ver con la implementación del método, existe un paquete 

de programas para el almacenamiento, visualización y análisis de las señales registradas 

llamado GEOPSY (Wathelet, 2005; Wathelet et al., 2005), con el que se realizó el 

procesamiento de los registros de ruido sísmico. 

El método de los cocientes espectrales H/V fue propuesto originalmente por Nogoshi e 

Igarashi (1971) y popularizado por Nakamura (1989; 2000) quien propuso una explicación 

teórica, para el cociente entre las componentes espectrales horizontales y las componentes 

verticales de un registro de ruido ambiental en una cuenca sedimentaria, con el fin de estimar 

la frecuencia fundamental del suelo, es una herramienta común utilizada para investigaciones 

de efecto de sitio (Nogoshi e Igarashi, 1970; Nakamura, 1989; Bard, 1998).  El cociente H/V 

generalmente exhibe un pico, que corresponde a la frecuencia fundamental del sitio (f0 = 

Vs/4h, donde Vs corresponde con la velocidad de ondas S y h es la profundidad de la capa, 

Bonnefoy 2004). Los picos de datos reales por lo general encajan con la frecuencia de las 

curvas de elipticidad teóricas pero la amplitud rara vez es estable y fiable (Wathelet, 2005). 

El cociente espectral H/V contiene información valiosa sobre la estructura subyacente, 

especialmente una relación particular entre la Vs de los sedimentos y su espesor (Boore y 

Toksöz 1969; Scherbaum et al., 2003). Otros estudios han demostrado que es posible invertir 

la curva H/V como una aproximación a la curva de elipticidad de las ondas Rayleigh, con el 

fin de obtener un modelo 1D de velocidades Vs (Tokimatsu et al., 1998; Fäh et al., 2001; 

Arai y Tokimatsu, 2004).  

 

2.2 Microtremores 

 

Las ondas superficiales se definen como las ondas que son producidas en un medio con una 

superficie libre, se propagan en todas las direcciones paralelas a la superficie de la Tierra, 

son generadas por la energía que transmiten las ondas de cuerpo incidentes y su amplitud 

decrece con la profundidad (Flores-Estrella, 2004). Los microtremores se consideran 

compuestos principalmente por ondas superficiales, ondas de cuerpo y ondas difractadas que 

constituyen un campo estacionario y homogéneo, lo que permite el uso de la propiedad de 

dispersión (Tokimatsu, 1997; Chouet et al., 1998). Su velocidad varía dependiendo de la 
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frecuencia (o periodo) y se puede determinar los modelos de velocidad de las ondas Rayleigh 

mediante un proceso de inversión (Herrmann, 1994; Wathelet et al., 2004; Wathelet, 2005).       

Se emplean el término “microsismo” para referirse al ruido sísmico de origen natural (Asten 

y Hendrige, 1984), y el término “microtremor” para el originado por la actividad humana 

(antrópico) (Bonnefoy-Claudet et al., 2006). Tabla 1. En este trabajo se utilizan “ruido 

sísmico”, “ruido ambiental” y “microtremor” como sinónimos, englobando en estos términos 

a los microsismos. Se especificará la banda de frecuencias y/o el origen cuando se requiera. 

 

Tabla 1. Diferencias entre el ruido sísmico natural y antropogénico (Adaptada de “SESAME H/V 

user guidelines”).   

 Natural Humano  

Denominación Microsismo Microtremor 

Frecuencia 0.1-0.5 hasta 1Hz 0.5 hasta 1-10 Hz 

Origen Océano Tránsito, industria, actividad 

humana 

 

 

El ruido sísmico tiene la ventaja de generarse de forma continua, contrario a la ocurrencia de 

sismos y comparado con una fuente artificial de pequeña intensidad, tiene habitualmente un 

rango espectral más amplio (García-Jerez, 2010). 

El origen del ruido sísmico (i. e. sus fuentes) ha sido investigado por distintos autores desde 

que la capacidad técnica lo permitió, por ejemplo, en 1911 se hizo una revisión mayor sobre 

el tema en forma de tesis doctoral (Gutenberg, 1911). El proyecto europeo SESAME (2001-

2004) fue una de las investigaciones que más trabajó y avanzó en el procesado del ruido 

sísmico ambiental. Una extensa revisión bibliográfica reciente puede encontrarse en el 

artículo de Bonnefoy-Claudet et al., (2006b). En la Tabla 2 se muestran los orígenes 

asignados al ruido sísmico según Gutenberg (1958), Asten (1978) y Asten and Henstridge 

(1984) para distintos rangos de frecuencias. Como se aprecia en la Tabla 2, para el ruido 
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sísmico de frecuencias inferiores a 1Hz, las fuentes que los producen son de origen natural y 

superiores a 1 Hz de origen antropogénico.  

 

Tabla 2. Fuentes de ruido ambiental en función de la frecuencia. Modificada de Bonnefoy-Claudet et 

al. (2006b). 

 Gutenberg 
(1958) 

Asten (1978), 
Asten and Henstridge 

(1984) 

Olas oceánicas golpeando en las costas 
 

0.05 - 0.1Hz 0.5 - 1.2 Hz 

Mozones y perturbaciones meteorológicas a 
gran escala 

0.1-0.25 Hz 0.16-0.5 Hz 

Ciclones sobre los océanos 0.3-1 Hz 0.5-3 Hz 
Condiciones meteorológicas a escala local 1.4-5 Hz  
Tremor volcánico 2-10 Hz  
Urbano 1-100 Hz 1.4-30 Hz 

 

 

La composición del ruido sísmico es en gran medida, una cuestión aún abierta, a pesar de 

que ha sido estudiada por múltiples autores (Aki, 1957; 1965; Alterman y Karal, 1968; 

Capon, 1969; Aki y Larner, 1970; Boore, 1972; Kelly et al., 1976; Okada y Matsushima, 

1989; Bettig et al., 2001; Cho et al., 2006a; Pérez-Ruiz, 2007; Tada et al., 2007). Los trabajos 

empíricos al respecto podrían clasificarse en dos grandes grupos en función del método 

seguido: los basados en el estudio de la trayectoria tridimensional de la partícula (Alterman 

y Karal, 1968; Aki y Larner, 1970; Boore, 1972; Kelly et al., 1976; Pérez-Ruiz, 2007) y los 

basados en mediciones con arreglos de estaciones sísmicas (Aki, 1957; 1965; Capon, 1969; 

Okada y Matsushima, 1989; Bettig et al., 2001; Cho et al., 2006a; Tada et al., 2007). En los 

primeros se explotan las diferencias en la polarización y en el movimiento de una partícula 

cuando es sometida a los distintos tipos de ondas (p. e., trayectorias elípticas en el plano de 

incidencia en el caso de ondas Rayleigh). La segunda vía consiste en calcular velocidades de 

propagación de las ondas presentes en el ruido sísmico (normalmente en la componente 

vertical) e identificarlas comparando con las obtenidas teóricamente para los distintos tipos 

de ondas partiendo de la estructura del sitio, que debe de ser conocida (García-Jerez, 2010). 
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Adicionalmente, se han realizado simulaciones numéricas que permiten una mejor 

comprensión del fenómeno. Bonnefoy-Claudet et al. (2006a) analizaron ruido sintético 

registrado en un arreglo virtual, concluyendo que la composición de éste depende al menos 

de dos factores: 

i) de la posición de las fuentes (lejanas o cercanas, superficiales o profundas).  

ii) de la estructura del sitio (del contraste de impedancia entre la posible capa 

sedimentaria y el basamento, así como de su frecuencia de resonancia). 

A continuación, se mencionarán algunos resultados bien establecidos y algunos estudios 

recientes clasificados por banda de frecuencias y periodos. 

Periodos entre 20s y 5-7s (0.05Hz a 0.15-0.20Hz) predominan principalmente los modos 

fundamentales de ondas Rayleigh y Love (p. e., Lacoss et al., (1969) obtenido mediante 

arreglo sísmico), si bien, pueden encontrarse también indicios de contribuciones de modos 

superiores. Tanimoto et al. (2006), estudiando la trayectoria de la partícula, encontró 

variabilidad estacional en las contribuciones de los distintos modos de onda Rayleigh. 

Para periodos entre 1s y 5-7s (1Hz a 0.15-0.20Hz) el campo de ondas puede estar compuesto 

por una complicada mezcla de estos modos fundamentales junto a modos superiores de ondas 

superficiales y ondas de cuerpo (p. e., Koper et al., 2010). Incluso, en ocasiones, los modos 

fundamentales pueden estar prácticamente ausentes (Toksöz y Lacoss, 1968). Sin embargo, 

también son muchos los autores que encuentran predominancia de los modos fundamentales 

de ondas superficiales, al menos en estructuras sedimentarias, por ejemplo, Toksöz (1964) 

encontró este mismo resultado para periodos entre 1s y 6s (1Hz y 0.17Hz) analizando 

velocidades de fase en algunas ventanas temporales en las que el ruido ambiental era 

unidireccional. Horike (1996) también encuentra el modo fundamental en dos puntos de la 

cuenca de Osaka (Japón) a frecuencias inferiores a 1 Hz, utilizando el método de f-k (Lacoss 

et al. 1969; Capon, 1969), concretamente, entre los 0.5 y los 3Hz, con la existencia de modos 

superiores de 2.48 a 3Hz en uno de los sitios.  

Yamanaka et al. (1994) apoyan la predominancia de las ondas Rayleigh, aunque con base en 

evidencias algo más indirectas (comparación entre la forma del cociente espectral H/V y a la 

curva de elipticidad). Matsuoka et al. (1996) compararon con éxito la curva de dispersión 
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teórica del modo fundamental Rayleigh para un punto de estructura conocida (con un 1 Km 

de sedimentos) con los datos experimentales obtenidos mediante arreglo (método v-SPAC) 

hasta periodos tan altos como 5s (trabajo reproducido por Okada (2003), págs. 106-109). 

Kagawa (1996) y Flores-Estrella y Aguirre-González (2003) obtuvieron curvas de dispersión 

en la Ciudad de México que bajan hasta 0.35Hz (2.9 s) y 0.28 Hz (3.6s) usando los métodos 

f-k y SPAC respectivamente. Kunimatsu et al. (2005) alcanzaron los 6.7 s (0.15Hz) en tres 

puntos de la llanura de Yufutsu (Japón), interpretando los resultados como un modo 

fundamental Rayleigh (salvo en el rango 0.3 -1.2 Hz donde, en uno de los puntos, se intuye 

contaminación por modos superiores). El supuesto límite de 1s para la interpretación 

mediante modos fundamentales de ondas superficiales es rebasado en alguna medida en 

muchos otros estudios recientes (p. e., Cho et al., 2004 y Tada et al., 2009). Una explicación 

parcial de la controvertida composición del ruido en este rango de periodos fue apuntada por 

Lacoss et al. (1969) afirman que en las regiones costeras y cerca de grandes lagos, el modo 

fundamental de ondas Rayleigh puede estar presente en frecuencias más altas que 0.04-0.6 

Hz, siempre que puedan generarse cerca. Esto explicaría la ausencia de estas ondas en las 

mediciones realizadas en el LASA (arreglo sísmico de gran apertura, Montana, USA) y está 

en consonancia con las simulaciones de Bonnefoy-Claudet et al. (2006a) que ligan la 

predominancia de los modos fundamentales a la existencia de fuentes superficiales cercanas 

en estructuras con altos contrastes de impedancia entre sedimentos y basamento (García-

Jerez, 2010). 

Los periodos menores de 1s, corresponden a las fuentes urbanas cercanas y pasan a jugar un 

papel esencial. Estas favorecerían la excitación de ondas superficiales para contrastes altos 

entre la capa superficial que se encuentre sobre un semiespacio (contraste de velocidades de 

3-4 veces) mientras que también darían lugar a ondas de cuerpo apreciables para contrastes 

menores (Bonnefoy-Claudet et al., 2006).  Los resultados en ausencia de fuentes antrópicas 

arrojan de nuevo un panorama complejo. Li et al. (2009) analizaron microtremores entre 1Hz 

y 20Hz en un afloramiento rocoso en ausencia de ruido urbano (al este del Tíbet), 

encontrando altas velocidades de propagación, lo que sugiere que está compuesto por ondas 

de cuerpo o modos superiores de ondas superficiales. En la banda de 1Hz a 4Hz, Koper et al. 

(2010) encuentran gran variabilidad de composiciones en un conjunto de 9 arreglos sísmicos 
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permanentes distribuidos por toda la Tierra, consistiendo en combinaciones de ondas P, PKP, 

Lg y Rg (García-Jerez, 2010). 

Admitiendo que nos encontramos bajo las circunstancias en las que dominan las ondas 

superficiales, queda aún por dilucidar cuál es la proporción de ondas Rayleigh y Love. Hasta 

la fecha, la gran mayoría de estudios de ruido ambiental mediante arreglos sísmicos se 

centran en el análisis de las componentes verticales, de modo que las cuestiones relativas a 

las ondas Love no son consideradas. Aun así, en la bibliografía (Chouet et al., 1998; 

Yamamoto, 2000; Arai et al., 1998; Cornou, 2002) pueden encontrarse varias 

determinaciones experimentales de la relación Rayleigh-Love (Tabla 3). En la mayoría de 

estas determinaciones (y en todas las que se citan a continuación), esta proporción es 

calculada únicamente para las componentes horizontales del campo, la contribución de la 

componente vertical no es medida y, por tanto, la verdadera proporción energética de ondas 

Rayleigh en el campo tridimensional es mayor que la que se indica (García-Jerez, 2010).  

 

Tabla 3. Porcentaje de ondas superficiales (Adaptada de “SESAME H/V user guidelines”). 

 Rango de 
frecuencia 

Ondas Rayleigh (%) Ondas Love (%) 

Chouet et al., 1998 
(tremor volcánico) 
 

           > 2Hz 30 % 70 % 

Arai et al., 1998 
 

          1-12 Hz 30 % 70 % 

Yamamoto, 2000 
 

   3-10 Hz < 50 % >50 % 

Cornou, 2002 < 1 Hz 60 % 40 % 
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2.3 Clasificación NEHRP 

 

 

Frecuentemente, la clasificación litológica, se lleva a cabo, a partir de la observación de 

mapas geológicos, geotécnicos o bien, de visitas al campo. Sin embargo, esta clasificación 

resulta ser muy subjetiva debido a que no se logra determinar la profundidad del suelo 

identificado en la superficie. Uno de los parámetros más importantes considerados en la 

actualidad a nivel mundial para la clasificación de las capas litológicas es el llamado Vs30, 

que corresponde al promedio de las velocidades de ondas cortantes de las capas litológicas 

ubicadas desde la superficie hasta 30 metros debajo de ella (Martin et al., 2004).  

 El hecho de definir el promedio de velocidades a los 30 metros de profundidad como un 

criterio para la clasificación de litologías, obedece a que el suelo dentro de esta profundidad 

es el que afecta en mayor medida el comportamiento de las estructuras que se edifiquen sobre 

él. A modo de ejemplo, el código estadounidense NEHRP (National Earthquake Hazards 

Reduction Program, BSSC (Building Seismic Safety Council), 1994), define cinco clases de 

litologías, todos dependientes de Vs30, tal y como se muestra en la Tabla 4. 

 

Tabla 4. Tipos de suelo definidos por en NEHRP según el parámetro Vs30. 

Tipo de perfil  
NEHRP 

Descripción general Velocidad (m/s) a 30 m 

A Roca dura Vs30>1500 m/s 
B Roca 760 m/s < Vs30 ≤ 1500 m/s 
C Suelo muy denso y roca suave 360 m/s < Vs30 ≤760 
D Suelo firme 15 ≤ N ≤ 50 o 50 kPa ≤ Su 

≤ 100 kPa 
          180 m/s Vs 30 ≤ 360m/s 

E Suelo o cualquier perfil con más de 3 m 
de arcilla blanda. Suelo con PI> 20, w ≥ 

40% y Su <25 kPa. 

 
Vs30 ≤180 

F Suelos que requieren evaluaciones 
específicas del sitio. 

 

N: Recuento de golpe SPT (ensayo de penetración estándar), Su: resistencia al corte no drenado, PI: 

Índice de plasticidad, w: contenido de agua. (BSSC,2003). 
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3.- Metodología 

 

3.1 Análisis auto correlación espacial (SPAC) utilizando microtremores 

 

La idea original de analizar registros de microtremores, fue formulada por Aki (1957), quien 

propuso analizar la correlación espacial de dicha vibración ambiental entre diferentes pares 

de estaciones con la misma distancia entre ellas (arreglo circular con una estación al centro), 

muestreando diferentes orientaciones en la superficie libre; y así determinar la información 

sobre la estratificación del sitio a partir de la interpretación de las ondas superficiales. El 

ruido sísmico ambiental medido por un arreglo de estaciones sobre una superficie libre, se ha 

convertido en un método prometedor para la determinación del perfil de velocidad de onda 

de corte (Vs) (Milana et al., 1996; Scherbaum et al., 2003; Flores-Estrella y Aguirre-

González, 2003; Flores-Estrella, 2004; Wathelet, 2005; Okada, 2006; Cho et al., 2008; 

García-Jerez et al., 2008a; Shabani, 2010). 

 

El método supone que el ruido ambiental se compone principalmente de ondas superficiales, 

con un frente de ondas plano, estacionarias en el tiempo y en el espacio, que se presentan en 

un medio isotrópico lo cual permite la simplificación de las ecuaciones. Otro supuesto es que 

el modo fundamental de las ondas Rayleigh domina en la componente vertical.  

En términos generales la técnica es aplicada mediante la siguiente secuencia de pasos 

(Morikawa, 2004): 

 

(1) registro de señales simultáneas en varios sensores sísmicos, configurados en un arreglo 

con una geometría preferiblemente circular, con un sensor al centro del círculo, para el 

registro de ruido sísmico ambiental (Figura 1A); 

(2) análisis de los registros, que comprende el cálculo de las curvas de cross-correlación 

espacial para todos los pares de estaciones y se efectúa el promedio de las curvas; cuya 

dependencia de la frecuencia está íntimamente ligada a la velocidad de fase, de la cual se 

construye la curva de dispersión; (Figura 1B). 
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(3) inversión de las curvas de autocorrelación o de dispersión obtenidas en el paso 2 para 

construir los perfiles de velocidad de ondas de corte en el sitio de observación. Los perfiles 

de velocidad de ondas de corte se construyen empleando un algoritmo de inversión de curvas 

de velocidad de fase, por ejemplo, el algoritmo propuesto por Herrmann (1994). 

 

 
Figura 1. Procedimiento para el análisis con el método SPAC propuesto por Aki (1957).  A) Arreglo 

de estaciones para el registro de microtremores. B) Cálculo de las curvas de cross-correlación espacial 

promediadas. C) Cálculo de las curvas de velocidad de fase de ondas superficiales. D) Construcción 

del perfil de velocidad de ondas de corte. (Modificado de Morikawa, 2004). 

 

 

Las bases de este análisis consisten en calcular la correlación entre dos registros simultáneos 

de dos sensores separados por una distancia 𝑟 y orientadas a lo largo de una línea con acimut 

𝜑 Aki (1957).  

 

La cross-correlación durante un intervalo de tiempo T, entre dos señales separadas por una 

distancia 𝑟 se define por:  
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∅(𝑟) = 
1

𝑇
 ∫  

𝑇

0
𝑣0(𝑡)𝑣𝑟(𝑡)𝑑𝑡 ,                                                                                [1] 

 

donde: 

 

𝑣0 (𝑡)= 𝑢(𝑥0,𝑡) es el desplazamiento en un punto de coordenadas 𝑥0 en el tiempo 𝑡, y 

𝑣𝑟(𝑡)=𝑢*(𝑥0+𝑟,𝑡) es el desplazamiento en un punto de coordenadas 𝑥0+𝑟 en el tiempo 𝑡.  

 

Para el caso de una onda dispersiva sencilla, usando la relación entre espectros en el tiempo 

y en el espacio, Aki (1957) mostró que la función de autocorrelación puede expresarse como:  

 

 

∅(𝑟) =  
1

π
 ∫ Φ(ω)

∞

0
 cos( ω

c(ω) 
 𝑟) 𝑑𝜔,                                                                [2] 

 

 

donde: 

 

Φ(ω)  es el espectro de frecuencia de la autocorrelación, 𝜔 es la frecuencia angular y 𝑐(𝜔) 

es la velocidad de fase, dependiente de la frecuencia circular (𝜔). Cuando la onda es filtrada 

en una banda estrecha alrededor de la frecuencia 𝜔0, si P(𝜔0) es la densidad espectral de 

potencia (PSD por su abreviatura en inglés) y 𝛿 la función delta de Dirac, se tiene que:  

 

Φ (𝜔)= P (𝜔0)𝛿 (𝜔−𝜔0).                                                                                  [3] 
 

 

Por lo tanto, la ecuación [2] se convierte en:  

 

 

∅(𝑟,𝜔0) =  1
π
 𝑃(𝜔0) cos( ω0

c(ω0) 
 𝑟),                                                                      [4]                                                           
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y definiendo la relación de cross-correlación espacial como: 

 

ρ(𝑟, 𝜔0) = ∅(r,ω0) 

∅(0,ω0) 
 

 ,                                                                                           [5] 

 

 

se tiene que:  

 

ρ(𝑟, 𝜔0) = cos( ω0

c(ω0) 
 𝑟) .                                                                                  [6] 

 

 

La ecuación [6] puede ser invertida para obtener la curva de dispersión c(𝜔0).  
 

En el caso más general en el que la dirección de propagación de las ondas consideradas no 

se conoce, debe tomarse en cuenta la diferencia entre el acimut de propagación θ y el acimut 

φ de la línea en la dirección que une las estaciones, la velocidad aparente del acimut 𝜑 es 

entonces 𝑐(𝜔)/𝑐os(𝜃−𝜑). 
 

Para una onda con acimut de propagación 𝜃 (Figura 2), la ecuación [6] se escribe: 

 

 

ρ(𝑟, 𝜑, 𝜔0) = cos ( ω0 r

c(ω0) 
 𝑐𝑜𝑠(θ − φ) ).                                                           [7]     

 
La ecuación [7] indica que la relación 𝜌 decrece rápidamente con el incremento de la 

frecuencia a lo largo de la dirección de propagación (𝜑=𝜃), y que, en el caso ideal, debe ser 

constante a lo largo del frente de onda (𝜑=𝜃±𝜋/2). Aunque la representación gráfica de 𝜌 

puede dar una estimación de la dirección de propagación (mediciones simultáneas a lo largo 

de diferentes acimuts), en general 𝜃 no es conocido. 
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Figura 2. Esquema de dos sensores A y B separados por una distancia 𝑟, orientados con un acimut φ 

y con una onda que se propaga en la dirección θ (acimut de propagación). (Modificado de Cadet, 

2007).  

 

Es necesario introducir 𝜌̅, un promedio acimutal en la relación de correlación, para encontrar 

el coeficiente de correlación en todas las direcciones del arreglo instrumental, considerando 

que los microtremores se propagan en todas las direcciones, cada uno de estos con una 

magnitud casi uniforme (Aki, 1957) si estos se propagan homogéneamente en todas las 

direcciones las mediciones a lo largo de una sola dirección es equivalente a un promedio 

azimutal (Chávez-García et al., 2006): 

 

𝜌 ̅(𝑟,𝜔0) = 1

π
  ∫ ρ(r, φ, ω0) 

𝜋

0
𝑑𝜑                                                                     [8] 

 

 
Aki (1957) demostró que el coeficiente de correlación (ecuación [8]), definido como el 

promedio entre las funciones de cross-correlación y la autocorrelación de la estación de 

referencia, toma la forma de una función Bessel de primera clase y orden cero. 
 

Entonces para una onda filtrada alrededor de 𝜔0, usando la ecuación [7], obtenemos:  
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𝜌 ̅(𝑟,𝜔0) = 𝐽0(
ω0 r

c(ω0) 
) ,                                                                                       [9] 

 

donde 𝐽0 es la función Bessel de orden cero:  
 

 

𝐽0(𝑥)=  1

π
  ∫ cos (𝑥𝑐𝑜𝑠(φ ))

π

0
𝑑𝜑 .                                                                  [10] 

 
En la Figura 3 se muestran ejemplos de funciones Bessel de orden cero, uno y dos, la función 

Bessel de orden cero se caracteriza por su inicio con un valor de uno y un decaimiento 

oscilatorio con respecto a la frecuencia.  

 

 

 
Figura 3. Funciones de Bessel para órdenes enteros de cero (negro), uno (rojo) y dos (azul). 

(Reproducida de Lozano-Lozano 2013). 



 25 

La obtención de un valor medio de las diferentes correlaciones entre pares de estaciones, 

requiere la consideración de un gran número de ventanas temporales de longitud T, en 

muchos pares de estaciones separadas la misma distancia y con acimut variable. En el caso 

de una onda Rayleigh registrada en la componente vertical y descartando el índice de 

frecuencia ω0, la ecuación [9] da: 

  

𝜌 ̅z(𝑟,𝜔)=𝐽0  (
ω r

CR(ω)
)                                                                                                                    [11]                                                                        

 

donde: 

CR(𝜔) es la velocidad de fase de las ondas Rayleigh. El término 𝜌 ̅z(𝑟,𝜔) puede obtenerse 

midiendo 𝜌𝑧(𝑟,𝜑,𝜔) para varias estaciones localizadas sobre un semicírculo de radio 𝑟 con 

una estación de referencia en el centro. Conociendo 𝜌̅z(𝑟,𝜔) en diferentes valores de la 

frecuencia, puede calcularse la velocidad de fase CR(𝜔).  

 

                                                                

3.1.1 Método de autocorrelación espacial modificado 

 

El método MSPAC (método de autocorrelación espacial modificado) se convirtió en una 

técnica útil para estudios realizados en zonas urbanas, debido a que es difícil establecer los 

sitios para un arreglo circular perfecto (por ejemplo: presencia de edificios, calles y otros 

obstáculos), la distancia entre estaciones es definida para distintos radios, modificando el 

método SPAC original para que pueda ser utilizado en arreglos de geometría irregular (Bettig 

et al., 2001). 

 

El coeficiente de autocorrelación se calcula para varios pares de sensores separados por la 

misma distancia r. Cada par de sensores están unidos por una línea recta que los conecta, 

orientados en un acimut 𝜑 (Figura 2). El coeficiente de autocorrelación que corresponde a 

una distancia 𝑟, es determinado por el promedio acimutal. Una buena distribución acimutal 
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de estaciones permite obtener valores más estables del coeficiente de autocorrelación para 

una distancia 𝑟 dada. 

En el análisis con el método MSPAC se efectúa un promedio acimutal de todos los sensores 

separados por una distancia 𝑟. La configuración de los anillos interior y exterior sobre los 

cuales los promedios son efectuados, se realiza trazando todos los segmentos de longitud 𝑟 y 

dirección 𝜑 correspondiente a las parejas de estaciones en un plano acimut – distancia. Los 

criterios para escoger los anillos incluyen una buena distribución acimutal con un número 

suficiente de parejas para hacer un promedio y que las distancias entre el círculo interior y 

exterior de cada anillo deben ser las mínimas posibles (Figura 4). 

 

 
Figura 4. (a) Arreglo circular imperfecto en coordenadas cartesianas. (b) Gráfico de cada par de 

receptor en función de la distancia entre ellos (ξ) y el ángulo que se forma con la horizontal (ϕ). En 

gris se observa el anillo y los pares de receptores que encierra. (Tomada de Bettig et al., 2001). 

 

Para un anillo 𝑟1−𝑟2  el coeficiente de autocorrelación se define por: 

 

𝜌 ̅r1r2 (𝜔)  =  1

𝜋
 ∑ ρ(rij,r1<rij<r2

φij, ω)∆φij  ,                                                       [12] 

 

con el acimut promedio Δφ
ij
, de una pareja de estaciones 𝑖 e 𝑗, definida por: 

 

Δφij =
 φij+1 – φij-1

2
  .                                                                                              [13] 
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Escribiendo la ecuación   [12] con la función Bessel de orden cero 𝐽0 tenemos que: 

 

𝜌 ̅r1r2 (𝜔)  = ( 1/ r1
2- r2

2 ) ∫ 𝑟
r2 

r1 
 𝐽0  (

ω r

c(ω) 
) 𝑑r .                                                              [14]                                                                                       

 

En la práctica, para cada frecuencia de interés, se dividen los sismogramas en ventanas de 

longitud temporal y se calcula la correlación entre los dos registros. El cálculo de la 

correlación media se hace promediando sobre todas las ventanas y todas las parejas posibles 

de sensores correspondientes a un mismo anillo. La longitud temporal de la ventana influye 

sobre la resolución de las determinaciones en las curvas de autocorrelación espacial de la 

siguiente forma: las ventanas demasiado cortas no permiten ver la correlación de las bajas 

frecuencias; las ventanas más largas reducen el número de determinaciones de 

autocorrelación (el número de ventanas se reduce) y el promedio calculado sobre estas 

ventanas puede no ser muy significativo porque la resolución disminuye. Por lo anterior, la 

selección de la longitud de una ventana temporal de análisis depende de la frecuencia de 

interés, usualmente los cálculos son realizados usando al menos ventanas de 30 y 250 

segundos (Lozano-Lozano, 2013). 

 

Las curvas de autocorrelación espacial son calculadas con el programa de GEOPSY 

(Wathelet, 2003; 2005). Una vez que el cálculo de 𝜌rij (𝜔) es realizado (ecuaciones [1] y [9]) 

para cada anillo caracterizado por 𝑟𝑖j, se determinan las curvas de autocorrelación espacial 

para los distintos anillos. Posteriormente se realiza la inversión de las curvas de dispersión 

para obtener los perfiles de velocidad de ondas de corte (Wathelet, 2004; 2005). 

 

 

3.1.2 Inversión de curvas de autocorrelación espacial 

 

El proceso de inversión tiene como objetivo la determinación de la velocidad de ondas de 

corte y el espesor de las capas de la estructura del subsuelo, a partir de las relaciones 𝜌̅𝑟1𝑟2(𝜔) 

ecuaciones [9] o [14].  
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La curva de dispersión teórica se define para el caso de modelos unidimensionales, 

heterogéneos verticalmente y la inversión se resuelve por medio de un problema clásico 

(Hermann, 1994).  

Generalmente en la Tierra la velocidad de fase aumenta monotónicamente con el periodo 

(Lay y Wallace, 1995). En particular para el caso de FVTM se ha observado que zonas de 

baja velocidad asociadas a regiones de vulcanismo activo, incrementan significativamente la 

duración de la señal sísmica debido a la dispersión de ondas superficiales (p. e., Singh et al., 

1995; Shapiro et al., 1997) 

Wathelet et al. (2004) propuso el uso del algoritmo de vecindad (“neighborhood algorithm”) 

desarrollado por Sambridge (1999), para determinar los parámetros espaciales de una forma 

apropiada. Se generan aleatoriamente los perfiles de velocidad por medio del algoritmo de 

vecindad, comparando la curva de dispersión teórica con la curva de dispersión obtenida a 

partir de los arreglos de registros de microtremores en el terreno y se determina un valor de 

desajuste (“misfit”) para cada uno de los perfiles calculados. Se requieren varias ejecuciones 

independientes del programa (tres a cinco) para demostrar que los resultados de los perfiles 

calculados son confiables (Wathelet et al., 2005). 

 

 

3.1.3 Parámetros del modelo inicial  

 

El objetivo es conseguir que los parámetros del modelo inicial, se ajusten a los datos 

observados con un error mínimo. Sin embargo, la obtención de esta solución no garantiza 

que esta sea la única solución a nuestro problema. Es necesario hacer una comparación con 

registros de pozo o con otros estudios geológico, geofísicos en caso de haberlos.  

Para obtener un modelo de velocidades 1D estratificado en capas en GEOPSY es necesario 

introducir un modelo inicial con los siguientes parámetros: valores de Vp y Vs, rango del 

coeficiente de Poisson, rango de densidades, espesor, número de capas del modelo. Sin 

embargo, Vs es el parámetro más influyente (Xia et al., 2003) y varía de 0 a 3500 m/s, en los 

fluidos de la corteza superficial de la Tierra y los valores naturales de Vp son desde 100 a 

7000 m/s (Reynolds, 1997). El coeficiente de Poisson (ν) está entre 0 y 0.5, los materiales 
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geológicos comunes tienen un coeficiente de Poisson alrededor de 0.25 pudiendo ser mayor 

en sedimentos no consolidados o sueltos, alcanzando 0.49 en arcillas blandas y en rocas muy 

duras puede tener valores de 0.05 (Reynolds, 1997). A partir de simulaciones, para calcular 

la influencia de los diferentes parámetros con la dispersión Wathelet (2005) determinó que 

la densidad casi no tiene efecto sobre la dispersión, dentro de los valores geológicos 

habituales es de 1 a 3 t / m3. (Wathelet, 2005). En los análisis realizados en este trabajo de 

tesis, partimos de la hipótesis anterior. 

 

3.2 Cocientes espectrales H/V y su uso para exploración geofísica 

 

La idea de construir el cociente espectral entre las componentes horizontal y vertical, para 

los registros de una estación, fue propuesta originalmente por Nogoshi e Igarashi (1971). 

Ellos demostraron que dicho cociente está relacionado con la curva de elipticidad de las 

ondas de Rayleigh. Los mismos autores mencionan la coincidencia entre la primera 

frecuencia máxima de la curva H/V con la frecuencia fundamental de resonancia y lo 

utilizaron como un indicador del subsuelo de la estructura. Nakamura (1989) retomó la 

técnica H/V aplicándola a mediciones de microtremores en subestaciones férreas en Japón, 

pero recibió críticas de la comunidad científica debido a que afirmaba que el cociente H/V 

era una estimación confiable de la función de transferencia para las ondas S esto lo llevó a 

acuñar el término función de cuasi-transferencia (QTS por sus siglas en inglés). A pesar de 

la teoría semi-cualitativa de la técnica, ésta resultó atractiva ya que el método es tan simple 

y económico que logró una gran difusión, ya sea para verificar la información con las que se 

contaba o hasta para la aplicación directa del método (Bard, 1998). Nakamura (2000) revisó 

y propuso una explicación detallada de la teoría de la función de cuasi-transferencia de la 

onda S. El propone dividir la señal de los microtremores en dos partes, considerando que esta 

contiene ondas de tipo Rayleigh y ondas de cuerpo y suponiendo que el registro del ruido se 

realiza en una cuenca sedimentaria (Figura 5). 
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Figura 5. Estructura geológica típica de una cuenca sedimentaria, donde cada cuadrado negro 

representa registros sísmicos, H y V son los espectros de movimiento horizontal y vertical 

respectivamente en el basamento (Hb y Vb), en la superficie de la cuenca (Hf y Vf), en el afloramiento 

rocoso (Hr y Vr). (Modificada de Nakamura, 2000). 

 

La técnica asume que los microtremores están compuestos principalmente por ondas 

Rayleigh, producidas por fuentes locales, que se propagan en una capa superficial sobre un 

semiespacio (Lermo y Chávez-García, 1993). También, considera que el movimiento en la 

interface entre la capa superficial y el semiespacio no es afectado por el efecto de la fuente y 

que los movimientos horizontal y vertical en dicha interface son aproximadamente iguales. 

La hipótesis de partida de esta técnica (Finn, 1991) es que la energía del microtremor consiste 

principalmente en ondas Rayleigh y la amplificación de sitio se debe a la presencia de una 

capa de suelo blando sobre un semiespacio. Tenemos 4 componentes de movimiento, dos en 

la capa de suelo y dos en el semiespacio. Partiendo del desarrollo de Nakamura (1989), 

Lermo y Chávez-García (1993) estiman el efecto de la amplitud de la fuente y del trayecto 

con la razón: 

AS  =  VS / VB,                                                                                                                     [15] 

donde VS es el espectro de amplitud de la componente vertical en la superficie y VB es el 

espectro de amplitud de la componente vertical en el semiespacio. Después se define una 

estimación del efecto de sitio SE: 
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SE = HS / HB,                                                                                                                      [16] 

donde HS es el espectro de amplitud de la componente horizontal en la superficie y HB es el 

espectro de amplitud de la componente horizontal en el basamento (la base rígida de la capa 

de suelo). Para compensar SE por el efecto de la fuente y del trayecto, se calcula una función 

modificada de efecto de sitio: 

SM = SE / AS,                                                                                                                                  [17]   

que es equivalente a: 

SM=  
 𝐻𝑆

 Vs
 

𝐻𝐵 

𝑉𝐵

 .                                                                                                                                 [18]          

Finalmente se acepta que la relación HB⁄VB es igual a la unidad (Nakamura, 1989), y la 

función del efecto de sitio, corregida por el término de la fuente, se puede escribir como: 

 

SM = HS / VS.                                                                                                                                  [19]   

 

La suposición de que el cociente HB⁄VB es igual a la unidad fue verificado por Nakamura 

(1989) experimentalmente, usando mediciones de microtremor en lo profundo de un pozo. 

La técnica de Nakamura ha sido aplicada satisfactoriamente por Ohmachi et al. (1991) para 

interpretar las mediciones de microtremores en el área de San Francisco. Lermo (1992), quien 

aplicó este método para analizar los registros de microtremores en cuatro ciudades diferentes 

de México,  obtuvo una buena concordancia con los resultados del cociente espectral estándar 

usando los registros de velocidad de sismos. Existe una amplia bibliografía en donde se ha 

utilizado la técnica de Nakamura para fines de zonificación o construcción de perfiles de 

velocidad (p. e., Fäh et al., 2001; Arai yTokimatsu, 2004; Zhao et al., 2006; Bonnefoy-

Claudet et al., 2006; Clemente-Chávez et al., 2014). 

Normalmente, para ruido ambiental HB⁄VB ~ 1, por lo que SM = HS / VS puede ser considerada 

una buena aproximación a la función de transferencia del suelo y se puede obtener con una 
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única medición en la superficie. Se ha cuestionado el fundamento teórico de esta técnica 

(Bard, 1999) y replanteado (Sánchez-Sesma et al., 2011). Pero estudios experimentales 

muestran que, utilizando esta técnica, para suelos blandos se muestra un valor máximo que 

está correlacionado con la frecuencia de resonancia fundamental. 

En términos generales podemos decir que el cálculo de la razón espectral H/V sigue los 

siguientes pasos: 

• Registro de las tres componentes de la señal de ruido sísmico ambiental. 

• Selección de ventanas estacionarias en el tiempo. 

• Cálculo y suavizado de la amplitud del espectro de Fourier para cada ventana. 

• Promedio de las dos componentes horizontales (NS y EO). 

• Cálculo de la razón H/V para cada ventana. 

• Cálculo del promedio de la razón H/V (promedio de todas las ventanas de las razones 

H/V). 

El cociente espectral como la media cuadrática de las componentes horizontales [20], entre 

la componente vertical [21]: 

 

   H(f)   =    √𝑁(𝑓)2+𝐸(𝑓)2

2
                                                                                                         [20] 

 

H/V =
𝐻(𝑓)

𝑉(𝑓)
                                                                                                                                           [21] 

 

Donde N(f), E(f) y V(f) son las transformadas de Fourier de las componentes Norte-Sur, 

Este-oeste y vertical del sismograma respectivamente. Al estimar el cociente espectral H/V 

se estima la frecuencia fundamental (f0) y su desviación estándar, así como su amplitud. Para 

este fin se utilizó el software libre GEOPSY desarrollado por Wathelet (2005). 

Una aplicación de los cocientes espectrales en un reservorio geotérmico rico en gas poco 

profundo en Heybeli (suroeste de Turquía), reveló que las anomalías de señales sísmicas de 
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baja frecuencia (1-10 Hz) se correlacionaron con flujo de hidrocarburos (Woith et al., 2014). 

Uno de los mecanismos físicos en consideración para explicar estas señales de tipo tremor es 

la amplificación resonante debido a la oscilación de las burbujas. Recientemente, los efectos 

de los fluidos en poros de un yacimiento de petróleo han sido modelado por Lambert et al. 

(2013). Cabe mencionar que Dangel et al. (2003) señalaron que las señales observadas sobre 

los reservorios de hidrocarburos son "estructuralmente similares" a los tremores observados 

en los volcanes. Este hecho experimental ha sido probado en varios tipos de aceite (Ali et al., 

2007) y en campos de gas (Lambert et al., 2009; Saenger et al., 2009). La fenomenología de 

las señales similares a los tremores observadas por encima de los reservorios de 

hidrocarburos ha sido compilada para 15 sistemas multifásicos de gas, petróleo y agua en 

todo el mundo (Dangel et al., 2003; Gerivani et al., 2012), teniendo en cuenta que la 

metodología está en debate debido a la falta de estudios de más casos, así como una 

comprensión física completa de los posibles procesos involucrados (Woith et al., 2014). 

 

 

3.2.1 Inversión de los cocientes espectrales H/V 

 

Konno y Ohmachi (1998) estudiaron el movimiento de la partícula para un sistema de una 

sola capa y un semi-espacio, y observan que la variación del movimiento de rotación de la 

partícula de retrogrado a prógrado ocurre como función del periodo y el desplazamiento de 

la partícula pueda caracterizarse por su variación en profundidad y distancia a lo largo de la 

superficie. Stein y Wysession (2002) muestran variaciones en los periodos pico así como en 

los valles, conforme aumenta o disminuye el contraste de velocidad entre la capa superficial 

y el semi-espacio, compararon los cocientes espectrales H/V del ruido sísmico registrado en 

varios sitios de Tokyo donde se tenía información de la estructura de velocidades sísmicas y 

observaron un buen ajuste de los picos de las curvas de elipticidad del modo fundamental de 

ondas Rayleigh con las crestas de los cocientes calculados. (Figura 6). 
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Figura 6. De lado izquierdo la órbita del movimiento de la partícula de ondas Rayleigh en tres tipos 

de modelos con distintos contrastes de velocidad, de lado derecho tres tipos de H/V, las flechas hacia 

abajo muestran periodos pico, mientras que las flechas hacia arriba muestran los valles de la curva 

(Modificada de Konno y Ohmachi, 1998). 

 

 

Por otro lado, Bard (1998) considera que el ruido sísmico se compone principalmente de 

ondas superficiales, por lo que el cociente H/V estaría relacionado con la elipticidad de las 

ondas Rayleigh. La elipticidad depende de la frecuencia y exhibe un pico alrededor de la 

frecuencia fundamental para sitios que muestren un contraste lo suficientemente grande entre 

el material superficial y los materiales profundos. Este pico está relacionado con el 

desvanecimiento de la componente vertical, correspondiendo al cambio de sentido de 

rotación de las ondas fundamentales de Rayleigh, de un sentido prógrado a bajas frecuencias, 

a un sentido retrogrado a frecuencias intermedias. Yamanaka et al., (1994) estudiaron 

registros continuos de ruido sísmico en la parte noroeste de la planicie de Kanto (Japón) y 

mostro la relación entre las curvas de H/V observadas con las curvas de elipticidad del modo 

fundamental de ondas Rayleigh en sitios de carácter sedimentario. 

Para obtener un modelo de velocidades unidimensional estratificado en capas a partir de la 

inversión de los cocientes espectrales H/V en GEOPSY es necesario introducir un modelo 

inicial con los parámetros que se indican en (3.1.3). 
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3.3 Tomografía sísmica por medio de interferometría 

 

La Interferometría Sísmica (IS) es una técnica de exploración geofísica, se caracteriza por 

utilizar reflejos conocidos como múltiples scattering (múltiples reflexiones, refracciones y 

transmisiones que las ondas sufren al pasar por las distintas capas de la sub-superficie). 

provenientes del subsuelo y que proveen información de las estructuras del interior de la 

Tierra (Schuster, 2009). La correlación entre un par de trazas sísmicas y la suma del 

correlograma resultante para diferentes pares de estaciones es el procesamiento básico de la 

IS (Gouedard et al., 2008). De esta manera, se obtiene la señal que se registra debido a una 

fuente y/o receptores virtuales, conocida como la función de Green. Claerbout (1968) fue 

pionero dentro de este campo y mostró cómo la función de Green sobre la superficie de la 

Tierra podía ser obtenida auto-correlacionando registros provenientes de fuentes ubicadas a 

una determinada profundidad. Para tal efecto, se asumió como desconocida la ubicación de 

la fuente y el tiempo de excitación. La teoría de Claerbout fue demostrada rigurosamente 

para un medio unidimensional, siendo validado para sismogramas sintéticos (Claerbout, 

1968; Scherbaum, 1987; Katz, 1990), pese a esto, aún se desconocía si la teoría podía ser 

extendida a un medio tridimensional.  

Rickett y Claerbout (1999) postularon que la correlación de trazas sísmicas podía ser 

extendida a modelos multidimensionales y nombraron a este método “Acoustic Dayligth”, el 

término “dayligth” implica una distribución aleatoria de fuentes que emiten energía sísmica 

incoherente. Rickett y Claerbout (1999) concluyen que la correlación cruzada de trazas 

generadas por una distribución de fuentes a profundidad, pero registradas sobre la superficie 

de la Tierra, podía proveer sismogramas virtuales. Rickett y Claerbout (1999) enunciaron 

entonces que con la cros-correlación de trazas registradas sobre la superficie terrestre se 

puede construir el campo de ondas que se registraría en una estación ubicada en un punto A 

si una fuente fuese colocada en otro punto B. Los esfuerzos por validar las aseveraciones de 

Claerbout (Cole, 1995; Baskir y Weller, 1975) para un medio tridimensional fueron 

inconclusos, ellos correlacionaron trazas sobre largas ventanas de tiempo y apilaron los 

registros, pese a ello sus resultados no validaron la hipótesis que Claerbout propuso en 1968. 

Duvall et al. (1993), con ayuda de mediciones satelitales del movimiento en la superficie del 

Sol, realizo la cros-correlación de los registros de vibración solar con el fin de inferir 
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información acerca de la estructura interna del Sol, construyendo de esta manera las bases de 

lo que se conocería como la Heliosismología. Rickett y Claerbout (1999) presentaron una 

colección de registros virtuales obtenidos mediante correlación de registros de vibración 

provenientes de la superficie solar que demostraban empíricamente la validez de la conjetura 

de Claerbout propuesta en 1968. Irónicamente, la correlación de registros de vibración solar 

demostró convincentemente la veracidad de la técnica Acoustic Dayligth aún antes de ser 

probada en la Tierra, por ello se le llamó de manera formal Heliosismología. 

Schuster (2001) renombró acoustic dayligth por Interferometría Sísmica. Uno de los logros 

más notorios en este campo de la sismología de exploración fue desarrollado por Snieder et 

al. (2002); Campillo y Paul (2003), quienes mostraron cómo la interferometría sísmica puede 

ser usada para extraer información del subsuelo usando registros de la coda de los sismos, la 

cual está dominada por múltiples eventos de scattering (Gerstoft et al., 2006). 

Recientemente, Wapenaar et al. (2002) demostraron rigurosamente la propuesta de Claerbout 

(1968) usando el teorema de Green, con lo que se proveía una base matemática sólida a la 

teoría de la interferometría sísmica. Como resultado surgió la ecuación que gobierna la 

interferometría sísmica, la ecuación acústica recíproca de tipo correlativo (Wapenaar, 2004). 

Actualmente se emplea la Interferometría Sísmica para intentar resolver problemas de la 

sismología de exploración petrolera (Schuster, 2009) donde se busca mejorar las imágenes 

de migración bajo cuerpos subsalinos, proveer imágenes de tomografías de ondas 

superficiales (Gouedard et al., 2008) o determinar la estructura del subsuelo con imágenes 

de reflexión (Draganov et al., 2007; 2009). 

 

 

3.3.1 Medición de la velocidad de grupo de ondas de Rayleigh en datos de 

ruido sísmico 

 

La metodología que se utilizó para el procesamiento de datos de ruido ambiental y la 

obtención de curvas de dispersión de ondas superficiales consistió en cuatro etapas 

principales de acuerdo con Bensen et al. (2007), las cuales se describen brevemente a 

continuación (Figura 7): 
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 Fase І: consiste en la preparación de los datos de las series de tiempo de cada estación 

individualmente. Dicha preparación se lleva a cabo en tres etapas. En la primera etapa se 

preparan los datos crudos de forma individual, al removerles la respuesta instrumental, la 

media y la tendencia, también se les aplica un filtro de pasa-banda (dependiendo propósito 

del análisis) y son cortados. En la segunda etapa se lleva a cabo la normalización temporal 

(normalización en el dominio del tiempo), que es un procedimiento para reducir el efecto de 

los sismos, irregularidades instrumentales y las fuentes de ruido no estacionarias cercanas a 

las estaciones. La tercera etapa es la normalización o blanqueado espectral en la cual se busca 

reducir el efecto de sismos en el espectro de cada estación. Además, reduce la degradación 

causada por fuentes monocromáticas persistentes. La técnica de blanqueado en frecuencia 

(p.e., Lee, 1986) se aplica exclusivamente al espectro de amplitud, permitiendo que el 

espectro de fase de la señal original se mantenga (Figura 7 a)). 

Fase ІІ: consiste en aplicar la croscorrelación o correlaciones cruzadas de ruido sísmico entre 

pares de estaciones. Para satisfacer las aproximaciones de campo lejano la distancia entre las 

estaciones ∆ debe al menos tres veces la longitud de onda (Bensen et al., 2007) o bien                 

T < ∆ /3c, donde c es la velocidad y T el periodo. Aunque algunas distancias entre estaciones 

pueden ser demasiado cortas o demasiado largas para obtener mediciones confiables, en este 

trabajo se calcularon las correlaciones cruzadas entre todos los pares de estaciones 

disponibles. El tamaño de ventana propuesto para la croscorrelación en la metodología de 

Bensen et al. (2007) es de 24 horas por practicidad, pero en otros estudios se han utilizado 

tamaños variables de ventana, como 2 horas (Verbeke, 2012), 4 horas (Groos, 2010) o 10 

horas (Liang y Langston, 2008). Para este trabajo se utilizan ventanas de 1 hora, 30 minutos 

y 10 minutos. 

Después de realizar la croscorrelación en ventanas de determinada longitud, todas son 

sumadas o apiladas, con el fin de mejorar la emergencia de señales a través de su apariencia 

coherente. El efecto del tiempo de grabación es relevante, el apilamiento de largas series de 

tiempo mejora considerablemente la recuperación de la función de Green y el cociente señal-

ruido (SNR) (Figura 7 b)). 

Fase ІІІ y ІV: Una vez obtenida la función de Green entre los pares de estaciones se procede 

al cálculo de las velocidades de grupo y fase, las cuales se estiman utilizando el análisis 
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frecuencia-tiempo (FTAN) (Levshin et al., 1989), siguiendo lo descrito por Bensen et al., 

(2007). Posterior al análisis FTAN se realiza una selección de los resultados aceptables 

correspondientes a la fase ІV (Figura 7 c)). 

 

 

Figura 7. Representación esquemática del procesamiento de datos de ruido sísmico. La fase 1 (a) 

contiene los pasos involucrados en la preparación individual de los datos). La fase 2 (b) corresponde 

a las correlaciones cruzadas entre pares de estaciones y su apilado. Las fases 3 y 4 (c) contemplan el 

cálculo de curvas de dispersión y su selección. (Modificado de Bensen et al., 2007; Caló et al., 2013). 
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4.- Zonas de estudio 
 

Las zonas de estudio se localizan dentro de la Faja Volcánica Trans-Mexicana (FVTM) 

(Figura 8 izquierda). La FVTM se define como un arco magmático continental que se 

distribuye con una dirección preferencial E-W en su parte central y oriental, WNW-ESE en 

su parte occidental, formando un ángulo cercano a los 16° con respecto a la Trinchera 

Mesoamericana (Gómez-Tuena et al., 2005). La FVTM inicio a formarse durante el Mioceno 

medio y tardío, como resultado de una rotación antihoraria del arco que formó la Sierra 

Madre Occidental (Ferrari et al., 1999). De manera muy sintética la historia geológica de la 

FVTM se puede dividir en cuatro episodios principales: (1) la instauración de un arco de 

composición intermedia en el Mioceno medio y tardío, (2) un episodio máfico del Mioceno 

tardío, (3) un episodio silícico de finales de Mioceno que llega a ser bimodal en el Plioceno 

temprano, y (4) la reinstauración de un arco con gran variabilidad composicional a partir del 

Plioceno tardío (Gómez-Tuena et al., 2005). Se ha vuelto costumbre dividir a la FVTM en 

tres sectores o porciones con base en su geología y tectónica (Demant, 1978; Pasquaré et al., 

1988), una porción occidental entre la costa del Golfo de California y la junta triple de los 

rifts de Zacoalco, Chapala y Colima (Allan, 1986); una porción central comprendida entre 

dicha estructura y el sistema de fallas Taxco-San Miguel de Allende (Alaniz-Álvarez et al., 

2002a); y una porción oriental entre este sistema y la costa del Golfo de México (Gómez-

Tuena et al., 2005). 

La mayor concentración de manifestaciones termales en el país se distribuye en la FVTM 

(Prol-Ledesma y Juárez, 1986; González-Ruiz et al., 2015), siendo por sus características 

geológicas, vulcanismo reciente y tectonismo, la provincia de mayor potencial geotérmico. 

En la región oeste de la FVTM se ubican manifestaciones termales muy cercanas, Lago de 

Cuitzeo, Araró-Zimirao y Los Azufres, siendo el último un campo activo asociado a una 

caldera dentro de la zona Morelia-Acambay (Pasquaré et al., 1988; Ferrari et al., 1991).  
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Figura 8. Ubicación de la Faja Volcánica Trans-Mexicana, en el recuadro rojo se muestra el mapa de 

las zonas analizadas que en el estado de Michoacán se encuentra las zonas de Cuitzeo, Araró e Ixtlán 

de los Hervores y en el estado de Puebla se encuentran las Derrumbadas.  

 

4.1.1 Descripción del campo geotérmico de San Agustín del Maíz 

Michoacán.  

 

La zona geotérmica San Agustín del Maíz se localiza en la parte centro-sur del Lago de 

Cuitzeo, a 23 km de la ciudad de Morelia Michoacán y a 4 km al sur de la localidad de 

Cuitzeo, Mich. (Figura 9). El lago de Cuitzeo es un cuerpo aislado, situado entre 19° 53’ 15’’ 

y 20° 04’ 34’’ de latitud Norte y 100° 50’ 20’’ y 101° 19’ 34’’ de longitud Oeste a 1880 

m.s.n.m. Dentro del sector central de la FVTM, forma parte de una serie de paleolagos de 

origen tectónico limitado por fallas mayores con orientación E-W y NE-SW (Israde-

Alcantara y Garduño-Monroy, 1999). El lago de Cuitzeo está localizado dentro del sistema 

de fallas denominado Morelia-Acambay (MAFS por sus siglas en inglés) el cual consiste en 

una secuencia de fallas con tendencia E-W y NNE-SSW dentro de la FVTM. 
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Figura 9. Localización de San Agustín del maíz (SAM) centro-sur del Lago de Cuitzeo, el cual a su 
vez se encuentra en zona norte del estado de Michoacán. (Modificada de López-Granados et al., 
2002). 
 
 
La Cuenca de Cuitzeo, de 3977 km2, alberga uno de los lagos más grandes de la zona, se ha 

reportado que la región sur del lago posee agua subterránea del tipo neutro-alcalino con zonas 

de recarga localizadas en el borde de las montañas (hacia el este de Zinapécuaro y el oeste 

de Morelia). A partir de su composición química, las direcciones de los flujos subterráneos 

de agua son desde el sur hacia el norte (Segovia et al., 2005). En la región sureste del lago, 

en Queréndaro, el flujo tiene la dirección sureste-noroeste siguiendo el sistema de fallamiento 

local (Israde-Alcantara y Garduño-Monroy, 1999; Garduño-Monroy, 1999). A partir de 

registros de pozos, Segovia et al. (2005) sugieren que uno o más reservorios geotérmicos 

pueden estar presentes en la Cueca de Cuitzeo, de forma que el agua de la región de Araró 

estaría relacionada con los fluidos geotérmicos de la zona geotermal de Los Azufres. A partir 

de monitoreo químico con geotermómetros, Segovia et al. (2005) también determinan que 

las temperaturas del reservorio geotérmico varían desde 165º a 220ºC con un eficiente flujo 

de fluidos en la zona.  
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A través de datos obtenidos por CONAGUA y muestras de un pozo en perforación cercano 

a San Agustín del Maíz, se han elaborado columnas litológicas de dos pozos que representan 

una sección de la litología en el subsuelo del área de investigación.  

Pozo El Páparo (Copándaro) 

Este pozo fue perforado a una profundidad de 80 m, el registro muestra que fueron cortados 

elementos clásticos con una granulometría gruesa y cuyo espesor es de 20 m, posteriormente 

cambia a una litología más fina que puede estar relacionada con las secuencias lacustres del 

Lago de Cuitzeo y que han sido desplazados por efecto de una falla. En este pozo se tiene el 

registro de una unidad volcánica de composición basáltica, de la cual no se tiene registro de 

un evento efusivo en el área. El resto de pozo está conformado por tobas y que de acuerdo a 

su ubicación ha sido relacionada con la ignimbrita de Cuitzeo (Figura 10, izquierda) 

(Guevara-Alday, 2015). 

Pozo SAM 

El registro de este pozo fue elaborado por la existencia de testigos físicos en el área, este 

pozo tiene una profundidad máxima de 70 m. La primera parte del registro está conformada 

por la existencia de una capa de arcillas muy superficial, seguido por la existencia de una 

capa de aportes clásticos en una matriz de granulometría de limos y arcillas, correlacionada 

a los sedimentos lacustres. El registro muestra además la existencia de una unidad 

piroclástica que sobreyace a la unidad andesítica que debido a su ubicación se relaciona con 

los productos del cono de escoria en el área (Figura 10, derecha) (Guevara-Alday, 2015). 

A través del CeMIE-Geo por parte del proyecto N° 17 se obtuvo una columna litológica tipo 

de San Agustín del Maíz, que presenta hacia su base a las andesitas del basamento local 19 a 

18 Ma, a las cuales le sobreyace una secuencia volcánica conformada por intercalaciones de 

lavas andesíticas y flujos de ignimbritas hasta ahora de origen desconocido, a su vez le 

sobreyace una secuencia ignimbritica que es coronada por vulcanismo reciente como por sus 

productos (Figura 11). 
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Figura 10. Registro de pozos cercanos al área de investigación. (Modificada de Guevara-Alday, 
2015). 
 

 
Figura 11. Columna litológica de la zona de San Agustín del maíz 880 m de espesor (Noemí Trujillo, 
Joaquín Gómez; P-17 CeMIE-Geo). 
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4.1.2 Descripción del campo geotérmico de Araró Michoacán. 

 
La zona de Araró se ubica en la porción nororiental del Estado de Michoacán, a unos 40 

kilómetros al noroeste de Morelia, unos 30 kilómetros al noreste del campo geotérmico de 

Los Azufres, y al oriente del Lago de Cuitzeo. Se localiza entre las coordenadas: 19°52’30” 

y 19°55’ de latitud norte y 100°48’ y 100°52’30” de longitud oeste, y a unos 1900 msnm de 

elevación (CFE, 1989 en Hiriart, 2011). Fisiográficamente, yace en la parte oriental de la 

FVTM (Figura 12a). La zona se encuentra al interior de una depresión tectónica de dirección 

general E-W, conocida como Graben de Cuitzeo (Figura 12b), dentro de la tendencia regional 

del Graben Chapala (Viggiano-Guerra y Gutiérrez-Negrín, 2005). La región está afectada 

por fallas normales de orientación preferencial E-W, la Falla Huingo al norte y relacionada a 

la ocurrencia de las manifestaciones termales, Falla Araró-Zimirao en la parte intermedia y 

la Falla El Caracol al sur (Figura 12c) (Viggiano-Guerra y Gutiérrez-Negrín, 2005). 

 

 

Figura 12. Ubicación de la zona geotérmica Araró. a) Ubicación regional de las zonas geotérmicas de 

Araró, Los Azufres, Los Humeros dentro de la FVTM, b) Mapa de los rasgos tectónicos más 

importante de la región de Araró, c) Mapa geológico de la zona de manantiales termales de Araró, d) 
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Localización de los manantiales termales de Huingo, Hervidero, y La Salud. (Tomada de Avalos-

Tapia et al., 2015). 

 

La zona ha sido estudiada por CFE llegando a la perforación de dos pozos exploratorios a 

profundidades alrededor de los 2000 m con temperaturas entre 220 y 250 °C, el yacimiento 

lo clasifican como de líquido dominante, con salinidad total del orden de 4000 ppm y 

descarga rápida con escasa pérdida de calor, que parece haber presentado varios episodios de 

auto-sellamiento (por el depósito de minerales hidrotermales) e hidro-fracturamiento 

naturales. Se considera que el yacimiento geotérmico estaría contenido en una secuencia de 

rocas andesíticas más antiguas que las que afloran en la periferia, de probable edad miocénica 

y semejantes a las que hospedan a los fluidos en el campo de Los Azufres, que presentan un 

fuerte fracturamiento (CFE, 1989 en Hiriart, 2011). El potencial estimado del yacimiento es 

entre 20-30 Mw (CFE, 1989 en Hiriart, 2011; Viggiano-Guerra y Gutiérrez-Negrín, 2003), 

lo que lo hace un prospecto geotérmico relevante. La actividad volcánica más reciente está 

representada por derrames lávicos y conos cineríticos de composición andesítica y basáltica 

del Pleistoceno. Las rocas que afloran en la región pueden ser agrupadas en tres unidades: 

(Figura 13) andesitas basálticas (Qpab) del Pleistoceno temprano, tobas riolíticas (Qtr) con 

una edad entre 1.2 y 0.9 Ma y riolítas vítreas (Qrv) con edades entre 1,54 y 1,19 Ma, además 

de algunos depósitos aluviales. (Departamento de Exploración, 1989; Casarrubias et al., 

1990).  

De acuerdo con las rocas cortadas por el pozo Z-3 en el subsuelo de Araró, hay una capa fina 

(~ 3 metros) de un depósito de sinter incluyendo sedimentos lacustres con diatomeas, junto 

con algunos clastos andesíticos.  Bajo la capa de sinter, hay alrededor de 33 metros de tobas 

depositadas en un ambiente lacustre, perteneciente a la unidad superficial de depósitos 

aluviales (Qal) (Figura 13), de la edad del Plioceno-Pleistoceno. Estas tobas están 

constituidas por ceniza y clastos de lapilli con plagioclasa, biotita y piedra pómez. A partir 

de una profundidad de 36 m hay rocas intermedias y básicas representadas por andesitas y 

basaltos, y un intervalo que presentan rocas piroclásticas (tobas líticas y vítreas) (Figura 14) 

(Viggiano-Guerra y Gutiérrez-Negrín, 2001). 
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Figura 13. Mapa geológico generalizado de la zona geotérmica Araró. (Tomada de Viggiano-Guerra 
y Gutiérrez-Negrín, 2005). 
 
 

 
               

                           
Figura 14. Descripción de la columna litológica de acuerdo con las rocas cortadas por el pozo Z-3 en 

el subsuelo de Araró. (Tomada de Viggiano-Guerra y Gutiérrez-Negrín, 2001). 
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4.1.3 Descripción del campo geotérmico de Ixtlán de los Hervores 

Michoacán. 

 

Se ubica en la parte noroccidental del estado de Michoacán, a unos 175 km al noroeste de la 

ciudad de Morelia, y relativamente cerca del límite con el estado de Jalisco, en las 

coordenadas 20°10’ de latitud norte y 102°24’ de longitud oeste, y a una elevación 

aproximada de 1550 msnm. La zona está localizada en la provincia fisiográfica de la FVTM 

entre las sub-provincias volcánicas del Graben de Chapala y Vulcanismo Cuaternario del 

Estado de Michoacán (Figura 8). 

 

En el área se ha desarrollado un vulcanismo intenso, que abarca desde fines del Terciario 

(Mioceno Superior) hasta el Cuaternario (Pleistoceno Superior). La base de la secuencia son 

andesitas y basaltos, cubiertos por rocas lacustres (limolitas y dolomías del Plioceno Medio) 

que rellenan el Graben de Chapala y que a su vez son cubiertas por basaltos y andesitas 

alcalinas del Plioceno Tardío, que constituyen edificios como los volcanes Nogales y 

Encinal, así como eventuales conos cineríticos. Entre los afloramientos cuaternarios, los más 

extensos son de andesitas y basaltos del Pleistoceno Temprano, coronados por abundantes 

conos cineríticos del Pleistoceno Tardío.  

 

La zona se ubica en la prolongación oriental del Graben de Chapala, en la que se observa una 

serie de fallas normales de dirección noroeste-sureste a este-oeste, algunas de las cuales 

parecen actuar como conductoras de los fluidos hidrotermales. Las manifestaciones termales 

ocurren en la intersección entre la Falla Ixtlán-Encinal y la Falla Nogales, entre los poblados 

de Ixtlán de los Hervores y El Salitre (población adyacente a Ixtlán) a lo largo de unos 2 km 

(Gutiérrez Negrín et al., 1989; Departamento de Exploración, 1990; Viggiano-Guerra y 

Gutiérrez-Negrín, 2007). La falla Ixtlán-Encinal forma parte del flanco norte del graben de 

Chapala. Se extiende desde el extremo NW de la zona, siguiendo el cauce del río Duero. esta 

falla se puede seguir por la presencia de las manifestaciones termales superficiales. Tiene 

una longitud total de unos 30 km, con una alineación general NW-SE y una inclinación de 

80° al SW. Rosas et al. (1989) consideran que esta falla podría estar compuesta por dos, que 
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se unirían justamente donde son interceptadas por la Falla Nogales, la cual tiene un rumbo 

NE-SW y unos 6 km de longitud (Figura 15).  

Se considera que el yacimiento podría estar contenido en la secuencia andesítico-basáltica 

del Mioceno que subyace a los productos volcánicos plio-cuaternarios y a los depósitos 

lacustres del Plioceno. La fuente de calor podría ser alguna de las cámaras magmáticas que 

ha alimentado al vulcanismo plio-cuaternario (Gutiérrez Negrín et al., 1989; Departamento 

de Exploración, 1990; Viggiano-Guerra y Gutiérrez-Negrín, 2007). 

 

 

Figura 15. Mapa geológico simplificado de Ixtlán de los Hervores. (Modificado de Rosas y Olguín, 
1981). 

 

Entre octubre de 2004 y enero de 2005 se perforó el pozo Ixtlán 2 en la zona geotérmica de 

Ixtlán de los Hervores. El pozo fue perforado por un patronato de desarrollo turístico de la 

zona, a fin de mantener el atractivo del llamado “Géiser de Ixtlán”, el cual era un antiguo 

pozo perforado por la Comisión Federal de Electricidad (CFE) en 1957 a 1.5 km del poblado 

de Ixtlán de los Hervores con 49.5 m de profundidad, con objetivos de exploración 

geotérmica. El pozo fluyó desde 1958, pero a últimas fechas había dejado de hacerlo. A partir 

de 1958, el pozo empezó a ser conocido como el “Géiser de Ixtlán”, y se convirtió en un 

atractivo turístico local. La columna litológica atravesada por el pozo denominado en 

adelante Ixtlán 1 para diferenciarlo de la nueva perforación, consiste de una alternancia de 
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arcillas, basaltos, lutitas, arenas finas y caolín (Casarrubias y Otero, 1997), que pueden 

considerarse como parte del paquete de sedimentos lacustres del Plioceno Medio. 

A solicitud del gobierno del estado de Michoacán, la Comisión Federal de Electricidad, a 

través de su Gerencia de Proyectos Geotermoeléctricos (GPG), proporcionó apoyo técnico y 

asesoría para la perforación del nuevo pozo Ixtlán 2, incluyendo su localización a 100 metros 

de distancia del pozo Ixtlán 1, siguiendo la traza de la falla Ixtlán-Encinal. 

Aunque no se recuperaron muestras de núcleo, la CFE decidió estudiar las muestras de canal 

procedentes de la perforación, debido a que el área sigue siendo considerada como una zona 

de interés geotérmico (Departamento de Exploración, 1990). De acuerdo con el estudio 

petrográfico, los primeros nueve metros de profundidad del pozo Ixtlán 2 corresponden a 

depósitos aluviales recientes, debajo de los cuales se definieron dos paquetes litológicos bien 

diferenciados, que se correlacionan con las unidades aflorantes de sedimentos lacustres del 

Plioceno Medio, y con los basaltos y andesitas del Mioceno Tardío. Entre los 9 y 78 m de 

profundidad, el pozo atravesó un paquete de sedimentos compuestos de argilitas, con un 

elevado grado de compactación, y cantidades variables de limos, arenas y algunas gravas. 

Dentro de la arcilla primaria depositada in situ en la cuenca lacustre predomina la 

montmorillonita. Las arenas están constituidas por fragmentos de rocas volcánicas, como 

basaltos y andesitas, con escasos fragmentos de rocas riolíticas. Se observó además material 

bituminoso y tallos de vegetales preservados. Entre los 78 metros y la profundidad total del 

pozo (159 m), se atravesó un paquete compuesto por intercalaciones de andesitas basálticas 

y basaltos. Estos basaltos parecen las partes menos evolucionadas y las andesitas básicas las 

más diferenciadas del magma original que produjo ambos tipos de roca (Figura 16) 

(Viggiano-Guerra y Gutiérrez-Negrín, 2007). 
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Figura 16. Litología y mineralogía secundaria encontrada en el pozo Ixtlán 2. (Tomada de Viggiano-
Guerra y Gutiérrez-Negrín, 2007). 

4.1.4 Descripción del campo geotérmico de Las Derrumbadas, Puebla. 

 

El área de Las Derrumbadas está ubicada en la parte oriental de la FVTM y en la porción 

centro-oriental del estado de Puebla en sus límites con el estado de Veracruz, constituyendo 

una superficie de 2.625 km2, queda comprendida entre las coordenadas 19° 00' y 19°25' de 

Latitud Norte, y 97° 15' y 97° 45' de Longitud al Oeste del Meridiano de Greenwich (Figura 

8). Las rocas que afloran en la región son sedimentarias, ígneas (extrusivas e intrusivas) y 

metamórficas con edades que varían desde el cretácico Inferior al reciente (Yáñez García y 

Casique Vásquez, 1980). 

La presencia de fumarolas y rocas alteradas asociadas en los domos gemelos riolíticos Las 

Derrumbadas, induce un sistema geotérmico (Jena, 1988). En el año de 1980, la CFE realizó 

una exploración geotérmica sobre el área, haciendo hincapié al Domo Sur, ya que en su cima 

presenciaba manifestaciones termales de tipo fumarolas con temperaturas de 58° a 76°C y en 

la base poniente, exhacienda “La Ventana”, registraron temperaturas de 41° a 52°C y 

depósitos de sílice y caolinización. Concluyeron que el probable yacimiento podría estar 

contenido en calizas del Cretácico Medio y/o Superior, de ambiente arrecifal de plataforma, 

que debido a su porosidad primaria y secundaria presentan buenas condiciones para actuar 

como roca huésped (Romero-Ríos et al., 1985). 
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Yañez-Garcia y Casique (1980) fecharon a los dos domos principales de Las Derrumbadas 

con el método ⁴⁰K-⁴⁰Ar que dio una edad de 320,000 años considerándolos contemporáneos 

entre ellos. En 1985 los autores Siebe y Verma proponen que los domos sean mucho más 

recientes, y basándose en las observaciones morfológicas, indicaron una edad de entre 40,000 

y 10,000 años. También, mencionaron que la litología de los domos era de composición 

riolítica. 

 

Carrasco Nuñez et al. (2007) realizaron un estudio del maar de Atexcac, localizado al Noreste 

del domo Norte. En este estudio diferenciaron tres secuencias, siendo la primera la pre-maar, 

la cual se componía de rocas calizas del mioceno y lavas basálticas (fechadas en 33+/- 8 Ka). 

Posteriormente, vino erupción freatomagmática y finalmente la secuencia post-maar que se 

conforma por depósitos de brechas de obsidiana provenientes de los domos de las 

Derrumbadas. Se encontró que los líticos más comunes en toda la columna son fragmentos 

de andesita, con excepción de la zona del basamento. Un año más tarde, se realizó el estudio 

del cerro Pizarro, localizado al noroeste de Las Derrumbadas. En el estudio se diferenciaron, 

en primer lugar un episodio eruptivo basáltico constituido de dos secuencias de lava (fechado 

en 190 +/- 20Ka), seguido por una erupción de composición riolítica (fechada en 116 +/- 

12Ka) y por ultimo una reactivación que generó una secuencia piroclástica fechada en 65+/-

10Ka (Carrasco Nuñez et al., 2008). 

Austin Erickson (2010) describe las características del anillo piroclástico de Tepexitl, 

localizado al SSE del Domo Sur. En este anillo se identifican dos secuencias eruptivas 

principales, dentro de las cuales se diferencian seis facies, tres fases incluyen depósitos 

masivos de tamaño de grano de ceniza fina y los últimos tres presentan pseudoestratificación 

tamaño ceniza gruesa a lapilli fino. Los líticos dominantes en los depósitos son de riolitas, 

obsidiana y pómez. El mecanismo propuesto para el origen de la erupción freatomagmatica 

que generó el anillo piroclástico es la intrusión de una pluma magmática que estuvo en 

contacto con el acuífero superficial.  

 

 

4.2 Descripción de las campañas de monitoreo sísmico 
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Se instalaron estaciones sísmicas de banda ancha, en San Agustín del Maíz, Araró, Ixtlán de 

los Hervores Mich. y las Derrumbadas Puebla, creando arreglos de diversas geometrías en la 

medida de lo posible, cada estación estaba compuesta por un sensor de banda ancha marca 

Trillium Compact 120s (Figura 17 A), con respuesta plana en frecuencia de 0.1 Hz a 10 Hz 

(Figura 17 B), un digitalizador de tercera generación marca RefTek 130s de tres canales y 

resolución de 24 bits, configurado a 100 muestras por segundo con grabación en tiempo 

(Figura 17 C), antena de GPS y batería. En promedio los monitoreos tuvieron una duración 

de entre 1 a 5 días. 

Se procuró obtener una buena cobertura azimutal para los arreglos espaciales de los 

sismógrafos, aunque los resultados de la metodología SPAC son independientes de la 

geometría utilizada en el arreglo (Chávez-García et al., 2005).   

 

Figura 17.  A) sensor Trillium Compact 120s, y su respuesta instrumental B), C) digitalizador RefTek 
130s, (http://www.nanometrics.ca/seismology/products/trillium-compact). 

 

Una vez terminada la adquisición de datos de ruido sísmico en campo, los datos son 

exportados en formato SAC utilizando software para análisis de sismicidad (SAC por sus 

siglas en inglés). Posteriormente cortados en una ventana de tiempo común entre los registros 

de todas las estaciones. Se realizó un proceso de deconvolucionados para eliminar la 

respuesta del instrumento. Y finalmente procesados en GEOPSY. 

 

Descripción de campañas de exploración sísmica: 
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En total se han realizado diez campañas de exploración sísmica donde se instalaron 

estaciones temporales compuestas por el equipo descrito anteriormente, aquí se analizaron 

únicamente cuatro campañas, estas campañas se describen a continuación: 

Campaña 1 (C1)                                                                                                                                                               

La primera campaña se realizó en los alrededores del Lago de Cuitzeo Mich., los días 26 y 

27 de febrero del 2015, se instalaron siete estaciones, se registró ruido sísmico durante 11 

horas, de esta campaña se analiza únicamente el registro de la estación 8 (EST8), ubicada en 

Copándaro de Galeana. la geometría y las coordenadas del arreglo se muestran en la Figura 

18 y Tabla 5. 

Campaña 2 (C2)                                                                                                                                                       

La segunda campaña se realizó en los alrededores del Lago de Cuitzeo Mich., el día 29 de 

mayo del 2015, se instalaron ocho estaciones, se registró ruido sísmico durante 2 horas, de 

esta campaña se analizaron únicamente los registros de dos estaciones, la estación seis 

(EST6) y estación siete (EST7) ubicadas en Arumbaro y San Agustín del Maíz 

respectivamente. La geometría y coordenadas del arreglo se muestran en la Figura 18 y Tabla 

5. 

Campaña 9 (C9) 

La novena campaña se realizó en Araró Mich., el día 27 de enero del 2016, se instalaron siete 

estaciones, se registró ruido sísmico durante 4 horas, de esta campaña se utilizaron todos los 

registros de todas las estaciones. La geometría y coordenadas del arreglo se muestra en la 

Figura 18 y Tabla 5.  

Campaña 10 (C10) 

La décima campaña se realizó en Ixtlán de los hervores Mich., los días 28 y 29 de marzo del 

2016, se instalaron siete estaciones, se registró ruido sísmico durante 11 horas, de esta 

campaña se utilizaron todos los registros de todas las estaciones.  La geometría y coordenadas 

del arreglo se muestra en la Figura 18 y Tabla 5. 

Campaña Las Derrumbadas (CD)  
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La Campaña se realizó en las derrumbadas Puebla, del día 19 al 25 de octubre del 2016, se 

instalaron seis estaciones, de las cuales cuatro (EST1, EST3, EST4, y EST5) registraron 

durante 76 horas (20,21,22 y 23 de octubre del 2016), y las dos estaciones restantes (EST6 y 

EST7) registraron 24 horas (23 de octubre). Se cortaron los datos en horas, y se hizo el 

análisis de interferometría para cada conjunto de datos. La geometría y coordenadas del 

arreglo se muestra en la Figura 18 y Tabla 5. 
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Figura 18. Ubicación de los Arreglos sísmicos para las campañas Cuitzeo (C1 y C2, inferior), Araró 

(C9, inferior), Ixtlán de los Hervores Mich. (C10, izquierda superior) y Las Derrumbadas (derecha 

superior), los círculos rojos representan la posición de las estaciones sísmicas. 
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 Tabla 5. Coordenadas y altura respecto el nivel del mar, de las estaciones de todas las campañas. 

Campaña Estación Localización grados, minutos 
decimales 

h(msnm) Estación Localización grados, minutos 
decimales 

h(msnm) 

C1 EST1 -101.228106 19.961886 1834 EST6 -101.121302 19.937445 1845 

 EST2 -101.17701 19.964453 1844 EST7 -101.158752 19.904507 1849 

 EST4 -101.151238 19.96661 1838 EST8 -101.214145 19.898416 1831 

 EST5 -101.130238 19.919356 1843     

         

         

C2 EST1 -101º 13.686 19º 57.709 1846 EST5 -101º 08.3953 19º 55.8448' 1866 

 EST2 -101º 10.603 19º 57.874 1857 EST6 -101º 10.9464 19º 53.5289 1841 

 EST3 -101º 11.735 19º 57.780 1839 EST7 -101º 09.5247 19º 54.2715 1842 

 EST4 -101º 09.064 19º 57.992 1830 EST8 -101º 
12.9218' 

19º 53.9612 1839 

         

C9 EST1 100° 50.0366 19° 53.894 1883 EST6 100° 48.7547 19° 53.3376 1955 

 EST3 100° 49.5438 19° 52.928 1993 EST7 100° 50.5996 19° 54.2765 1855 

 EST4 100° 49.9832 19° 54.472 1861 EST8 100° 49.5405 19° 54.2228 1891 

 EST5 100° 50.8055 19° 53.043 1941     

         

C10 EST1 102°22.6625 20°10.3883 1585 EST6 102°22.1020 20°09.6820 1554 

 EST3 102°23.2800 20°09.4392 1536 EST7 102°21.6193 20°08.6810 1544 

 EST4 102°23.2547 20°10.3536 1576 EST8 102°22.9359 20°10.0954 1538 

 EST5 102°22.3625 20°09.3052 1534     

         

CD EST1 97°38.8505 19°19.6296 2367 EST5 97°22.4821 19°23.9722 2335 

 EST3 97°28.8873 19°29.2665 2348 EST6 97°34.0544 19°19.9467 2359 

 EST4 97°20.9584 19°17.6043 2439 EST7 97°23.4099 19°11.3229 2513 

         

 

 

5.- Resultados 
 

5.1 Construcción de modelos de velocidades para los campos geotérmicos 
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5.1.1 Zona geotérmica Arumbaro, San Agustín del Maíz (SAM) y 

Copándaro de Galeana 

 

5.1.1.1 Resultados de la técnica H/V  

 

A continuación se muestran los resultados  de la técnica de los cocientes espectrales, con la 

cual se estima para las estaciones seis (EST6), siete (EST7) y ocho (EST8) colocadas en las 

campañas uno y dos, la frecuencia fundamental (f0), de la campaña uno se utiliza el registro 

de la estación ocho únicamente, ubicada en Copándaro de Galena, de la campaña dos se 

utilizan los registros de las estaciones seis y siete, ubicadas en Arumbaro y San Agustín del 

Maíz respectivamente, para el análisis se utiliza el software GEOPSY con el cual se estima 

dicha frecuencia. 

En general el proceso para calcular el cociente espectral es el siguiente: 

Una vez que se tiene el valor de f0 para cada sitio, se guarda la curva promedio (Curva en 

negro Figura 19, izquierda) esta curva es cortada a partir de la frecuencia fundamental y 

tomada como un curva de dispersión que posteriormente es invertida para obtener el modelo 

de velocidad de ondas superficiales utilizando el paquete Dinver de GEOPSY, en el cual se 

carga la curva de dispersión y se parametriza un modelo inicial el cual se ajusta a los datos 

obtenidos mediante los registros de ruido sísmico, para obtener el modelo de velocidad de 

ondas superficiales con su respectivo error de ajuste (misfit). Esto se aplicó en todos los casos 

mostrados a continuación en los cuales se obtiene el cociente espectral.  

La Tabla 6 muestran a detalle los resultados de cada modelo (uno por estación) se obtiene la 

velocidad de ondas superficiales en cada capa, el espesor de las capas, y mediante la 

clasificación NEHRP se estima el tipo al cual corresponde dicha capa. 

En el caso de Arumbaro, con este método se obtuvo una fo de 0.8 Hz, del modelo de 

velocidades una profundidad de exploración mínima de 1.98 m y máxima de 178.53 m. 

En el caso de SAM con este método se obtuvo una f0 de 1.14 Hz, del modelo de velocidades 

una profundidad de exploración mínima de 3.14 m y máxima de 153.78 m. 
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En el caso de Copándaro de Galeana con este método se obtuvo una f0 de 1.87 Hz, del modelo 

de velocidades una profundidad de exploración mínima de 5.42 m y máxima de 54.11 m. 
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Figura 19. Calculo de la Frecuencia fundamental mediante la técnica del Cociente espectral H/V 

estimada en Geopsy (izquierda), curva de dispersión (centro) y Modelo de Velocidades (derecha) 

para las estaciones: seis (EST6) ubicada en Arumbaro, para la estación siete (EST7) ubicada en San 

Agustín del Maíz, y para la estación ocho (EST8) ubicada en Copándaro de Galeana. Los valores de 

las frecuencias fundamentales se encuentran en la Tabla 6. y la descripción de los modelos en la Tabla 

7.  
 

Tabla 6. Valores estimados de Frecuencia fundamental para las estaciones: seis (EST6), siete (EST7) 
y ocho (EST8) ubicadas en los alrededores del Lago de Cuitzeo. 

Estación fo Estación fo 
EST6 0.80 EST7 1.14 
EST8 1.87   

 

 

Tabla 7. Descripción de modelos resultantes para las estaciones: seis (EST6), siete (EST7) y ocho 
(EST8) ubicadas en los alrededores del Lago de Cuitzeo. 

 
 

Espesor 
(m) 

Profundidad(m) Vs 
(m/s) 

Tipo de litología Misfit 

Modelo EST6 
 

     

Capa 1 1.98 1.98 61.00 Capa suave 0.00545 
Capa 2 18.20 20.18 95.77 Capa suave  
Capa 3 57.96 78.14 255.19 Capa dura  
Capa 4 100.39 178.53 585.28 Capa muy densa y roca 

suave 
 

Capa 5 0 ∞ 1909.43   
Modelo EST7 

 
     

Capa 1 3.14 3.14 61.00 Capa suave 0.02019 
Capa 2 7.64 10.78 112.68 Capa suave  
Capa 3 22.42 33.2 181.21 Capa dura  
Capa 4 120.58 153.78 585.78 Capa muy densa y roca 

suave 
 

Capa 5 0 ∞ 1672.33   
      

Modelo EST8 
 

     

Capa 1 5.42 5.42 86.42 Capa suave 0.01269 
Capa 2 6.48 11.94 122.01 Capa suave  
Capa 3 11.29 23.23 342.58 Capa dura  
Capa 4 30.88 54.11 426.04 Capa muy densa y roca 

suave 
 

Capa 5 0 ∞    
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5.1.1.2 Resultados de la técnica SPAC   

 

Con este método se obtuvo un modelo general (Figura 20) de la zona de Cuitzeo, utilizando 

la componente vertical de los registros en las tres estaciones instaladas en la Campaña 2, el 

modelo llega a una profundidad total de 2867.77 m, de acuerdo a la clasificación NEHRP a 

partir de 197.17 m comienzan dos capas de Roca cuyo espesor total es de 2670.6 m (Tabla 

8). 

 

Figura 20. Curva de dispersión (izquierda) y modelo general para la zona de Cuitzeo (derecha). El 
error en el ajuste es de 0.04356 
 

Tabla 8. Descripción del modelo general resultante para la zona de Cuitzeo. 

Modelo General 
 

Espesor 
(m) 

Profundidad 
(m) 

Vs (m/s) Tipo de litología Misfit 

Capa 1 15.27 15.27 152.39 Capa suave 0.04356 
Capa 2 65.23 80.50 414.91 Capa muy densa y roca 

suave 
 

Capa 3 116.67 197.17 592.16 Capa muy densa y roca 
suave 

 

Capa 4 416.04 613.21 1199.16 Capa de Roca  
Capa 5 2254.56 2867.77 1575.41 Capa Roca dura  
Capa 6 ∞ 0 3008.03   
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5.1.2 Zona geotérmica Araró 

 

5.1.2.1 Resultados de la técnica H/V 

  

A continuación, se muestran los resultados de la técnica de los cocientes espectrales, con la 
cual se estima para las siete estaciones colocadas en la campaña 9, la frecuencia fundamental 
(f0) (Tabla 9).  De manera individual ,se muestra la curva promedio (Curva negra Figura  21 
izquierda) de donde se obtiene el valor de f0, la curva de dispersión (Figura  21 centro), asi 
como el modelo de velocidad de ondas superficiales (Figura  21 derecha).  

La Tabla 10 muestran a detalle los resultados de cada modelo (uno por estación) se obtiene 
la velocidad de ondas superficiales en cada capa, el espesor de las capas, y mediante la 
clasificación NEHRP se estima el tipo al cual corresponde dicha capa. 

En el caso de Araró con este método se obtuvo una profundidad de exploración mínima de 
228.96 m y máxima de 571.95 m.  
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Figura 21. Calculo de la Frecuencia fundamental mediante la técnica del Cociente espectral H/V 

estimada en Geopsy (izquierda), curva de dispersión (centro) y Modelo de Velocidades (derecha) 

para las estaciones: uno (EST1), tres (EST3), cuatro (EST4), cinco (EST5), seis (EST6), siete (EST7) 

y ocho (EST8), instaladas en Araró. Los valores estimados de las frecuencias fundamentales se 

encuentran en la Tabla 9. y la descripción de los modelos en la Tabla 10.  
 

Tabla 9. Frecuencia fundamental para cada sitio donde se instaló estación en Araró. 

Estación fo Estación fo 
EST1 0.92   
EST3 0.67 EST6 0.78 
EST4 1.00 EST7 0.67 
EST5 0.92 EST8 0.85 
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Tabla 10. Descripción de modelos resultantes para las estaciones: uno (EST1), tres (EST3), cuatro 
(EST4), cinco (EST5), seis (EST6), siete (EST7) y ocho (EST8), instaladas en Araró. 

 
 

Espesor (m) Profundidad (m) Vs (m/s) Tipo de litología Misfit 

Modelo EST1 
 

     

Capa 1 50.42 50.42 221.11 Capa dura 0.0271 
Capa 2 11.11 61.53 511.77 Capa muy densa y 

roca suave 
 

Capa 3 103.30 164.83 629.54 Capa muy densa y 
roca suave 

 

Capa 4 407.12 571.95 1146.62 Capa de Roca  
Capa 5 0 ∞    

      
Modelo EST3 

 
     

Capa 1 50.92 50.92 206.24 Capa dura 0.0266 
Capa 2 4.78 55.7 395.11 Capa muy densa y 

roca suave 
 

Capa 3 65.38 121.08 681.71 Capa muy densa y 
roca suave 

 

Capa 4 270.79 391.87 1331.19 Capa de Roca  
Capa 5 0 ∞ 2495.80   

Modelo EST4 
 

     

Capa 1 34.89 34.89 169.02 Capa suave 0.0268 
Capa 2 60.45 95.34 368.53 Capa muy densa y 

roca suave 
 

Capa 3 140.51 235.85 865.59 Capa de Roca  
Capa 4 167.89 403.74 921.19 Capa de Roca  
Capa 5 0 ∞    

      
Modelo EST5 

 
     

Capa 1 5.93 5.93 223.32 Capa dura 0.0486 
Capa 2 42.53 48.46 260.15 Capa dura  
Capa 3 42.27 90.73 593.06 Capa muy densa y 

roca suave 
 

Capa 4 185.89 276.62 977.86 Capa de Roca  
Capa 5 0 ∞ 2926.53   

Modelo EST6 
 

     

Capa 1 38.16 38.16 241.83 Capa dura 0.0350 
Capa 2 16.99 55.15 276.15 Capa dura  
Capa 3 9.53 64.68 635.84 Capa muy densa y 

roca suave 
 

Capa 4 209.20 273.88 1080.17 Capa de Roca  
Capa 5 0 ∞    
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Modelo EST7 
 

     

Capa 1 63.38 63.38 272.50 Capa dura 0.0139 
Capa 2 18.73 82.11 293.14 Capa dura  
Capa 3 31.95 114.06 635.84 Capa muy densa y 

roca suave 
 

Capa 4 117.19 231.25 747.48 Capa muy densa y 
roca suave 

 

Capa 5 0 ∞ 1256.13   
Modelo EST8 

 
     

Capa 1 11.22 11.22 249.16 Capa dura 0.0501 
Capa 2 5.99 17.21 387.32 Capa muy densa y 

roca suave 
 

Capa 3 35.27 52.48 471.74 Capa muy densa y 
roca suave 

 

Capa 4 176.48 228.96 762.50 Capa de Roca  
Capa 5 0 ∞ 2327.88   

 

 

5.1.2.2 Resultados de la técnica SPAC 

 

Con este método se obtuvo un modelo general (Figura 22) de la zona de Araró, utilizando la 

componente vertical de los registros en las siete estaciones instaladas en la campaña 9, el 

modelo llega a una profundidad total de 1359 m, de acuerdo a la clasificación NEHRP a 

partir de 30.66 m comienzan dos capas de Roca cuyo espesor total es de 1328.68 m (Tabla 

11). 

 

Tabla 11. Descripción del modelo General resultante para la zona de Araró. 

Modelo General 
 

Espesor (m) Profundidad 
(m) 

Vs (m/s) Tipo de litología 

Capa 1 1.89 1.89 259.92 Capa Dura 
Capa 2 28.77 30.66 721.32 Capa muy densa / roca 

suave 
Capa 3 433.32 463.98 1009.14 Capa Roca 
Capa 4 895.36 1359 1402.01 Capa Roca 
Capa 5 0 ∞ 2940.81  
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Figura 22. Curva de dispersión (izquierda) y modelo general para la zona de Araró (derecha). El error 

en el ajuste del modelo es de 0.0629902. 

 
 

 

5.1.3 Zona geotérmica Ixtlán 

 

5.1.3.1 Resultados de la técnica H/V  

 

A continuación, se muestran los resultados de la técnica de los cocientes espectrales, con la 
cual se estima para las siete estaciones instaladas en la campaña 10, la frecuencia fundamental 
(f0) (Tabla 12).  De manera individual ,se muestra la curva promedio (Curva negra Figura  23 
izquierda) de donde se obtiene el valor de f0, la curva de dispersión (Figura  23 centro), asi 
como el modelo de velocidad de ondas superficiales (Figura  23 derecha).   

La Tabla 13 muestran a detalle los resultados de cada modelo (uno por estación) se obtiene 
la velocidad de ondas superficiales en cada capa, el espesor de las capas, y mediante la 
clasificación NEHRP se estima el tipo al cual corresponde dicha capa. 

En el caso de Ixtlán de los Hervores con este método se obtuvo una profundidad de 
exploración mínima de 21.19 m y máxima de 391.87 m. 
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Figura 23. Calculo de la Frecuencia fundamental mediante la técnica del Cociente espectral H/V 

estimada en Geopsy (izquierda), curva de dispersión (centro) y Modelo de Velocidades (derecha) 

para las estaciones: uno (EST1), tres (EST3), cuatro (EST4), cinco (EST5), seis (EST6), siete (EST7) 

y ocho (EST8), instaladas en Ixtlán de los Hervores Mich. Los valores obtenidos de las frecuencias 

fundamentales se encuentran en la Tabla 12. y la descripción de los modelos en la Tabla 13.  
 

Tabla 12. Frecuencia fundamental para cada sitio donde se instaló estación en Ixtlán de los 

Hervores Mich. 

Estación fo Estación fo 
EST1 1.58   
EST3 0.66 EST6 0.72 
EST4 0.61 EST7 5.48 
EST5 3.17 EST8 1.08 

 

Tabla 13. Descripción de modelos resultantes para las estaciones: uno (EST1), tres (EST3), cuatro 
(EST4), cinco (EST5), seis (EST6), siete (EST7) y ocho (EST8), instaladas en Ixtlán de los Hervores 
Mich. 

 Espesor(m) Profundidad(m) Vs (m/s) Tipo de litología Misfit 
Modelo EST1 

 
    0.0317 

Capa 1 39.31 39.31 393.78 Capa muy densa / roca 
suave 

 

Capa 2 7.25 46.56 482.11 Capa muy densa / roca 
suave 

 

Capa 3 60.88 107.44 648.62 Capa muy densa / roca 
suave 

 

Capa 4 240.31 347.75 1229.33 Capa de Roca  
Capa 5 0 ∞ 1710.01   

Modelo EST3 
 

    0.0140 
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Capa 1 19.01 19.01 188.57 Capa dura  
Capa 2 99.66 118.67 368.53 Capa muy densa / roca 

suave 
 

Capa 3 8.59 127.26 857.02 Capa de Roca  
Capa 4 264.61 391.87 1193.18 Capa de Roca  
Capa 5 0 ∞ 2446.63   

Modelo EST4 
 

    0.0034 

Capa 1 13.55 13.55 198.19 Capa dura  
Capa 2 42.15 55.70 336.96 Capa dura  
Capa 3 159.94 215.64 655.11 Capa muy densa / roca 

suave 
 

Capa 4 80.93 296.57 785.61 Capa de roca  
Capa 5 0 ∞ 1160.02   

Modelo EST5 
 

    0.0170 

Capa 1 9.95 9.95 188.57 Capa dura  
Capa 2 4.72 14.67 541.42 Capa muy densa / roca 

suave 
 

Capa 3 13.08 27.75 655.11 Capa muy densa / roca 
suave 

 

Capa 4 26.33 54.08 725.50 Capa muy densa / roca 
suave 

 

Capa 5 0 ∞ 1628.34   
Modelo EST6 

 
    0.0164 

Capa 1 1.74 1.74 53.07 Capa suave  
Capa 2 49.70 51.44 357.38 Capa dura  
Capa 3 8.29 59.73 610.10 Capa muy densa y Roca 

suave 
 

Capa 4 105.14 164.87 621.82 Capa muy densa y Roca 
suave 

 

Capa 5 0 ∞ 1006.77   
Modelo EST7 

 
    0.0050 

Capa 1 3.40 3.40 76.69 Capa suave  
Capa 2 2.47 5.87 178.09 Capa suave  
Capa 3 10.02 15.89 289.26 Capa dura  
Capa 4 5.3 21.19 889.68 Roca  
Capa 5 0 ∞ 1544.37   

Modelo EST8 
 

    0.0020 
 

Capa 1 2.28 2.28 244.03 Capa dura  
Capa 2 7.19 9.47 472.61 Capa muy densa / roca 

suave 
 

Capa 3 18.01 27.48 483.66 Capa muy densa / roca 
suave 

 

Capa 4 272.06 299.54 1178.35 Capa de roca  
Capa 5 0 ∞ 2702.48   
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5.1.3.2 Resultados de la técnica SPAC 

 

Con este método se obtuvo un modelo general (Figura 24) de la zona de Ixtlán, utilizando la 

componente vertical de los registros en las siete estaciones colocadas durante la Campaña 

10, el modelo llega a una profundidad total de 1159.27 m, de acuerdo a la clasificación 

NEHRP a partir de 136.44 m comienzan una capa de Roca cuyo espesor total es de 1022.83 

m (Tabla 14). 

 

Figura 24. Curva de dispersión(izquierda) y modelo general (derecha) para la zona de Ixtlán de los 

Hervores Mich. El error en el ajuste del modelo es de 0.0428498. 

 

Tabla 14. Descripción del modelo General resultante para la zona de Ixtlán de los Hervores. 

Modelo General 
 

Espesor (m) Profundidad 
(m) 

Vs (m/s) Tipo de litología 

Capa 1 8.92 8.92 57.47 Capa suave 
Capa 2 19.11 28.03 346.87 Capa dura 
Capa 3 108.41 136.44 505.00 Capa muy densa 

y roca suave 
Capa 4 1022.83 1159.27 1681.91 Roca Dura 
Capa 5 0 ∞ 3038.11  
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5.1.4 Zona geotérmica Las Derrumbadas 

 

5.1.4.1 Resultados de la técnica Interferometría 

 

Fase 1:  

La primera fase del procesamiento consiste en la preparación de los datos de las series de 

tiempo de cada estación individualmente. Los datos fueron analizados siguiendo la 

metodología de Bensen et al., (2007), como se explica continuación: 

se utilizan los registros de ruido sísmico en la campaña Derrumbadas (CD), en esta campaña 

se registró ruido sísmico con seis estaciones, de las cuales cuatro (EST1, EST3, EST4 y 

EST5) registraron durante 76 horas (20,21,22 y 23 de octubre del 2016), y dos estaciones 

(EST6 y EST7) registraron durante 24 horas (23 de octubre), a una tasa de 1 mps 

(muestra/segundo). 

Se tomó la componente vertical de los dos registros el de 76 horas y el de 24 horas se les 

removió la media y la tendencia, así como la respuesta instrumental. Se aplicó un filtro 

pasabanda Butterworth de orden 2, entre 0.01 Hz y 10 Hz, que es la banda de frecuencias en 

la cual el sismógrafo Trillium120 tiene respuesta plana. 

Se cortó el registro del día 23, día en el cual las seis estaciones registraron ruido sísmico y 

tiene una duración de 24 horas, en ventanas de una hora, para todas las estaciones. 

Se cortó el registro de los días 20,21,22, y 23 en los cuales registraron ruido sísmico cuatro 

estaciones (EST1, EST3, EST4 y EST5) y tiene una duración de 76 horas, en ventanas de 

una hora, para las estaciones mencionadas. 

Posteriormente, se llevó a cabo la normalización temporal, procedimiento para reducir el 

efecto de los sismos sobre las correlaciones cruzadas, irregularidades instrumentales y las 

fuentes de ruido no estacionarias cercanas a las estaciones. En este trabajo seguimos el 

procedimiento de normalización temporal propuesto por Bensen et al., (2007), utilizando el 
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método de normalización one-bit, que consiste en remplazar las amplitudes positivas con 1 

y las amplitudes negativas con -1. Así como la técnica de blanqueado en frecuencia. 

 

Fase 2:  

Aunque algunas distancias entre estaciones pueden ser demasiado cortas o demasiado largas 

para obtener mediciones confiables, se calcularon las correlaciones cruzadas entre todos los 

pares de estaciones disponibles. La diversidad de estaciones sísmicas dio lugar a las 

siguientes combinaciones posibles: 

Para el registro con duración de 24 horas las combinaciones posibles son: 

EST1-EST3, EST1-EST4, EST1-EST5, EST1-EST6, EST1-EST7, EST3-EST4, EST3-EST5, EST3-

EST6, EST3-EST7, EST4-EST5, EST4-EST6, EST4-EST7, EST5-EST6, EST5-EST7, EST6-EST7. 

Para el registro con duración de 76 horas las combinaciones posibles son: 

EST1-EST3, EST1-EST4, EST1-EST5, EST3-EST4, EST3-EST5, EST4-EST5. 

y finalmente se llevó a cabo su apilado (el apilado de los correlogramas cruzados es de suma 

importancia para mejorar adicionalmente la emergencia de señales a través de su apariencia 

coherente). 

Para la visualización de los apilados, se aplica un filtro de pasabanda Butterworth de orden 

3, entre una frecuencia mínima (FreMin) y una frecuencia máxima (FreMax), seleccionada 

por el usuario de acuerdo a los posibles periodos esperados, de acuerdo con Bensen et al., 

(2007) una medición confiable de la dispersión en un período τ requiere un espaciado entre 

estaciones (∆ en Km) de al menos 3 longitudes de onda (λ).      

 ∆ > 3λ = 3cτ   o τ < ∆ / 3c. si se supone una la velocidad de fase c ≈ 4 km/s, para las 

mediciones obtenidas a una distancia entre estaciones de ∆, hay un período máximo de corte 

de aproximadamente τ max = ∆ /12 en el cual ellos observaron claramente la degradación de 

las mediciones de dispersión en periodos mayores que aproximadamente τ max, al menos 

para las velocidades de grupo. Esto impone una restricción severa en las mediciones 

obtenidas de arrays regionales pequeños por ejemplo una red de estaciones de banda ancha 
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de 500 km de extensión, sólo puede producir mediciones hasta un período de 

aproximadamente 40 s.  

En este trabajo la máxima distancia entre estaciones fue de 34.46 Km (Tabla A1, Apéndice), 

y la mínima de 8.4 Km, por lo tanto, si suponemos una velocidad de 4Km/s, podemos obtener 

un rango de frecuencias esperadas que es de 2.8 s (0.3 Hz) a 0.7 s (1.4 Hz) aquí se tomó desde 

0.5 Hz hasta 4 Hz.  

Como ejemplo se muestra la correlación apilada por horas para el registro de 24 horas (Figura 

25) donde se tomó el valor de FreMin=1Hz y FreMax=2Hz, está compuesta de seis ventanas, 

cada ventana es la correlación de la combinación de una de las estaciones con todas las demás 

(por ejemplo, la ventana superior izquierda (Figura 25) muestra las correlaciones de las 

combinaciones entre la estación uno EST1, con las estaciones restantes EST3, EST4, EST5, 

EST6 y EST7). Para ver las demás correlaciones realizadas ir al Apéndice. 

 

Figura 25. Correlaciones apiladas en horas, para el registro de 24 horas Estaciones 1,3,4,5 ,6,7.         

FreMin=1Hz-FreMax=2Hz. 
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Fase 3 y Fase 4: 

Las funciones de Green pueden extraerse a partir de correlaciones cruzadas de ruido sísmico 

entre pares de estaciones. Para obtener las curvas de dispersión de ondas de Rayleigh, las 

cuales describen la velocidad de grupo promedio dentro de un intervalo de periodos 

determinado. Sin embargo, en este trabajo no se logró medir la velocidad de grupo para 

obtener las curvas de dispersión de ondas Rayleigh. Ya que el efecto del tiempo de grabación 

es relevante, el apilamiento de largas series de tiempo mejora considerablemente la 

recuperación de la función de Green la cual contiene información sobre las características 

dispersivas del medio existente entre ambos receptores. En particular con el análisis de 

registros de ruido sísmico cuya duración es de 24 y 76 horas para esta campaña en Las 

Derrumbadas, no se logró hacer emerger la función de Green. Se recomienda un tiempo de 

monitoreo mayor para usar esta técnica, el cual nos permitiría recuperar la función de Green 

y con esta calcular la curva de dispersión del medio para su posterior inversión y finalmente 

obtener un modelo de velocidades. 

 

6.- Discusión. 

 

6.1. Discusión Zona Cuitzeo Mich. 

 

Se comparó el modelo obtenido con la técnica inversión de H/V de la estación 7 ubicada en 

San Agustín del Maíz con una columna litológica de la zona (Guevara-Alday, 2016), cuyo 

espesor total es de 70 m, el modelo generado tiene un espesor total de 153.78 m. El modelo 

se compone de tres capas clasificado por los rangos de Vs que se obtuvo en dichas capas de 

acuerdo a la clasificación NEHRP. 

La primera capa del modelo con un espesor de 10.78 m y con Vs < 180 m/s se correlaciona 

con la primera capa de la columna litológica compuesta por arcillas (lo cual también 

concuerda con la clasificación NERP la cual clasifica como Suelo con más de 3 m de arcilla 

blanda a la capa que cumple la propiedad de Vs30 < 180 m/s).  
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La segunda capa del modelo con un espesor de 22.42 m y con valores de Vs entre 180 m/s y 

360 m/s se correlaciona con la capa de la columna litológica compuesta por clastos y 

fragmentos de sílice aglutinados, empacados con limos y arcillas. 

La tercera capa del modelo con un espesor de 120.58 m se correlaciona con valores de Vs 

entre 360 m/s y 760 m/s se correlaciona con intercalaciones de toba riolítica de grano fino, 

roca andesítica fracturada, toba riolítica consolidada y compacta (Figura 26). 

 

Figura 26.  Correlación entre el modelo resultante para SAM y columna litológica de un pozo en 

SAM. 
 

 

 

Se comparó el modelo obtenido con la técnica H/V de la estación 8 ubicada en Copándaro 

de Galeana con una columna litológica de la zona (Guevara-Alday, 2016), cuyo espesor es 

de 80 m, el espesor total del modelo es de 54.11 m, el modelo se compone de tres capas 

clasificado por los rangos de Vs que se obtuvo en dichas capas de acuerdo a la clasificación 

NEHRP. 

La primera de ellas con espesor de 11.94 m y Vs < 180 m/s, no se correlaciona con la primera 

capa de la columna litológica pues este tipo de capa, según su velocidad y la clasificación 

NEHRP corresponde a una capa de arcillas la cual no se encuentra en la columna litológica 
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esto posiblemente se debe a que el lugar donde se realizó el registro no es el mismo sitio que 

donde se realizó la columna litológica.  

La segunda capa del modelo con un espesor de 11.29 m y valores de Vs entre 180 m/s y 360 

m/s se correlaciona con la capa de la columna litológica compuesta por clastos y fragmentos 

de sílice aglutinados, empacados con limos y arcillas. 

La tercera capa del modelo con un espesor de 30.88 y valores de Vs entre 360 m/s y 760 m/s 

se correlaciona con la capa de la columna litológica compuesta por clastos y arena empacados 

en material silícico con limos y arcilla, así como limos y arenas empacados en arcilla, con 

intercalaciones de roca volcánica basáltica fracturada con proceso de alteración y toba 

riolítica fracturada (Figura 27). 

 

 

Figura 27. Correlación entre el modelo resultante para Copándaro de Galeana y columna litológica 

de un pozo en Copándaro de Galeana. 
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Se comparó el modelo general obtenido con la técnica SPAC para la Zona de Cuitzeo, con 

una columna litológica de la zona de SAM elaborada por Noemí Trujillo y Joaquín Gómez; 

P-17 CEMIEGeo, cuyo espesor total es de 880 m, el modelo general tiene un espesor total 

de 2867.77 m, se compone de cuatro capas clasificadas por según los rangos de Vs que se 

obtuvo en dichas capas de acuerdo a la clasificación NEHRP. 

La primera y la segunda capa con un espesor de 197.17 m y con Vs < 180 m/s y Vs entre 180 

m/s y 360 m/s, se correlacionan con los primeros 160 m de la columna litológica compuesta 

por depósitos de talud y avalanchas de tipo lacustre. 

La tercera y cuarta capa del modelo que comienzan a partir de 197.17 m y terminan hasta los 

2867.77 m, y cuyo espesor es de 2670.6 m, con valores de Vs entre 760 m/s y 1500 m/s y Vs 

> 1500 m/s, se correlaciona con los 720 m restantes de la columna litológica que incluyen 

cuatro capas de ignimbritas intercaladas con Andesitas (Figura 28). 

Figura 28. Correlación entre el modelo general resultante para la zona de Cuitzeo y columna 
litológica de SAM. 
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El modelo general, obtenido con la técnica SPAC contiene en sus dos primeras capas, las 
cuales llegan a una profundidad a 197.17 m, a los modelos generados con la inversión de 
H/V, que tienen una profundidad máxima de 178.53 m. 

La primera capa del modelo general con Vs < 180 m/s (Figura 29 color morado derecha), 
también está presente en los modelos particulares (Figura 29 color morado izquierda). 

La segunda capa del modelo general con Vs entre 360 m/s y 760 m/s, (Figura 29 color verde 
derecha), también está presente en los modelos particulares (Figura 29 color verde izquierda). 

A su vez estas dos capas del modelo general se correlacionan con la primera capa de la 
columna litológica (160 m de profundidad) como se mencionó anteriormente está compuesta 
por Depósitos de Talud avalancha y Lacustre. 

La capa con Vs entre 180 m/s y 360 m/s que en los modelos particulares aparece (Figura 29 
color azul izquierda). No aparece en el modelo general. 

Dicho de otra manera, los modelos generados a partir de inversión de H/V están incluidos en 
las dos primeras capas del modelo general generado con SPAC, que a su vez se correlaciona 
con la primera capa de la columna litológica constituida por depósitos de Talud, avalancha y 
Lacustre. 

Figura 29. Correlación entre el modelo general obtenido con SPAC resultante para la zona de Cuitzeo 
y modelos particulares obtenidos con la inversión de H/V. 
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De los resultados anteriores podemos hacer una tabla donde relacionamos las Vs con el tipo 
de material, basados en las columnas litológicas (Tabla 15) asi como una conclusión de la 
discusión. 

 

Tabla 15. Relación entre Vs y el tipo de material en la zona de Cuitzeo. 

Material Columna 
SAM (880 m) 

Material columna SAM 
(70 m) 

Material columna Copándaro 
(80 m) 

Vs (m/s) 

    
depósitos de talud 

y avalanchas de 
tipo lacustre. 

 

capa de arcillas  < 180 

clastos y fragmentos 
de sílice aglutinados, 

empacados con limos y 
arcillas. 

clastos y fragmentos de sílice aglutinados, 
empacados con limos y arcillas. 

180-360 

 Toba riolítica de grano 
fino, Roca andesítica 

fracturada, Toba 
riolítica consolidada y 

compacta 

clastos y arena empacados en material 
silícico con limos y arcilla, así como limos y 

arenas empacados en arcilla, con 
intercalaciones de roca volcánica basáltica 
fracturada con proceso de alteración y toba 

riolítica fracturada 

360-760 

ignimbritas 
intercaladas con 

Andesitas 

  760-
1500 

ignimbritas 
intercaladas con 

Andesitas 

  >1500 

 

 

En conclusión de la discusión para la zona geotérmica SAM usando SPAC se encontró que 

a partir de 197.17 m y hasta los 2867.77 m, con un espesor es de 2670.6 m, se encuentra una 

capa de roca y roca dura que se correlacionan con un paquete de ignimbritas intercaladas con 

Andesitas reportadas en la columna litológica de la zona (Figura 28). Este resultado es 

congruente con lo reportado por Guevara Alday (2015), quien, por medio de estudios de 

magnetometría, reporta que el reservorio geotérmico (compuesto de las andesitas mil 

cumbres) tiene un espesor de   ̴ 3km y se encuentra a una profundidad de   ̴ 200 m en esta 

zona. 
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6.2 Discusión Zona Araró Mich. 

 

Se comparó el modelo general obtenido con la técnica SPAC para la Zona de Araró Mich. 

con una columna litológica del pozo Z-3 (Viggiano-Guerra y Gutiérrez-Negrín, 2001), cuyo 

espesor total es de 1340 m, el modelo general tiene un espesor total de 1359 m, se compone 

de tres capas clasificadas por los rangos de Vs que se obtuvo en dichas capas y de acuerdo a 

la clasificación NEHRP.  

La primera y la segunda de estas con Vs entre 180 m/s y 760 m/s, que tienen un espesor de 

30.66 m, se correlacionan con la primera capa de la columna litológica compuesta por  una 

capa fina (~ 3 m) de un depósito de sinter incluyendo sedimentos lacustres con diatomeas, 

junto con algunos clastos andesíticos, bajo  esta capa de sinter, hay alrededor de 33 metros 

de tobas depositadas en un ambiente lacustre, estas tobas están constituidas por ceniza y 

clastos de lapilli con plagioclasa, biotita y piedra pómez. 

La tercera capa del modelo general que comienza a partir de 30.66 m, llega a una profundidad 

de 1359 m y cuyo espesor es de 1328.34 m, con valores de Vs entre 760 m/s y 1500 m/s se 

correlaciona con los 1304 m que restan de la columna litológica que incluyen capas de rocas 

intermedias y básicas representadas por andesitas y basaltos, y un intervalo que presentan 

rocas piroclásticas (tobas líticas y vítreas). (Figura 30). 
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Figura 30. Correlación entre el modelo general resultante para la zona de Araró y columna litológica 

de Pozo Z-3. 

 

El modelo general, obtenido con la técnica SPAC contiene en sus tres capas, las cuales llegan 

a una profundidad a 1359 m, a los modelos generados con la inversión de H/V, que tienen 

una profundidad máxima de 571.95 m,  

La primera capa del modelo general con Vs entre 180 m/s y 360 m/s (Figura 31 izquierda 

color azul) también está presente en la primera capa de los modelos particulares a excepción 

de la estación 4 (Figura 31 derecha color azul). 

La segunda capa del modelo general con Vs entre 360 y 760 m/s (Figura 31 izquierda color 

verde) también está presente en la segunda capa de los modelos particulares (Figura 31 

derecha color verde)  

A su vez estas dos capas del modelo general se correlacionan con la primera capa de la 

columna litológica (36 m de profundidad) como se mencionó anteriormente está compuesta 

por un depósito de sinter incluyendo sedimentos lacustres con diatomeas, junto con algunos 

clastos andesíticos, bajo esta capa de sinter, hay tobas depositadas en un ambiente lacustre, 
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estas tobas están constituidas por ceniza y clastos de lapilli con plagioclasa, biotita y piedra 

pómez. 

Y por último la tercera capa del modelo general con Vs entre 760 m/s y 1500 m/s (Figura 31 

izquierda color rojo) también está presente y es la última capa de todos los modelos 

particulares, a excepción de la estación 7 (Figura 31 derecha color rojo) esta capa esta 

correlacionada como se menciona antes, según el modelo general y la columna litológica con 

capas de rocas intermedias y básicas representadas por andesitas y basaltos, y un intervalo 

que presentan rocas piroclásticas (tobas líticas y vítreas). 

 

 



 84 

Figura 31. Correlación entre el modelo general obtenido con SPAC resultante para la zona de Araró 
y modelos particulares obtenidos con la inversión de H/V. 

 

De los resultados anteriores podemos hacer una tabla donde relacionamos las Vs con el tipo 
de material, basados en las columnas litológicas (Tabla 16) asi como una conclusión de la 
discusión. 

 

Tabla 16. Relación entre Vs y el tipo de material en la zona de Araró. 

Material columna litológica de Pozo Z-3. 
 

Vs (m/s) 

Sinter incluyendo sedimentos lacustres con diatomeas, junto con 
algunos clastos andesíticos, bajo esta capa de sinter, hay Tobas 

depositadas en un ambiente lacustre, estas tobas están 
constituidas por ceniza y clastos de lapilli con plagioclasa, biotita 

y piedra pómez. 

180-360 

360-760 

 
Capas de rocas intermedias y básicas representadas por andesitas 
y basaltos, y un intervalo que presentan rocas piroclásticas (tobas 

líticas y vítreas). 

760-1500 
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En conclusión de la discusión para la zona geotérmica de Araró usando SPAC se encontró 

que a partir de 30.66 m y hasta una profundidad de 1359 m, con un espesor es de 1328.34 m, 

se encuentra una capa de Roca se correlaciona con un paquete que incluye capas de rocas 

intermedias y básicas representadas por andesitas y basaltos, y un intervalo que presentan 

rocas piroclásticas (tobas líticas y vítreas) (Figura 30). En esta zona se espera según los 

estudios de CFE (1989) en Hiriart (2011) que el yacimiento geotérmico estaría contenido en 

una secuencia de rocas andesíticas de probable edad Miocénica, que presentan un fuerte 

fracturamiento. Podría esperarse un yacimiento geotérmico entre 220°C y 250°C a 

profundidades superiores a los 2000 metros. La profundidad que se alcanzó con el método 

no fue suficiente para llegar a la profundidad en la que se espera se encuentre el reservorio 

geotérmico. 

 

6.3 Discusión Zona Ixtlán de los Hervores Mich. 

 

Se comparó el modelo general obtenido con la técnica SPAC para la Zona de Ixtlán de los 

Hervores Mich. con una columna litológica del pozo Ixtlán 2, reportada por el departamento 

de exploración de la CFE (Departamento de Exploración, 1990) cuyo espesor total es de 159 

m el modelo general tiene un espesor total de 1159.27 m. 

 La primera capa del modelo general que alcanza una profundidad de 8.92 m y una Vs < 180 

m/s se correlaciona con la primera capa de la columna litológica de 9 m de profundidad 

compuesta por depósitos aluviales recientes.  

La capa 2 y 3 del modelo general que llegan a una profundidad de 136.44 m con Vs entre 

180 m/s y 760 m/s, se correlacionan con la segunda capa de la columna litológica compuesta 

por un paquete de sedimentos, que a su vez está compuesta por argilitas, con un elevado 

grado de compactación, y cantidades variables de limos, arenas y algunas gravas, que se 

encuentran entre los 9 y 78 m de profundidad en la columna litológica.   

La cuarta capa del modelo general que comienza a partir de los 136.44 m y termina hasta los 

1159.27 m de profundidad con Vs > 1500 m/s, se correlacionan con un paquete compuesto 
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por intercalaciones de andesitas basálticas y basaltos que se encuentran entre los 78 y la 

profundidad total del pozo de 159 m (Figura 32). 

 

Figura 32. Correlación entre el modelo general resultante para la zona de Ixtlán de los hervores y 

columna litológica de Pozo Ixtlán 2. 

 

El modelo general, obtenido con la técnica SPAC contiene en sus cuatro capas, las cuales 

llegan a una profundidad a 1159.27 m, a los modelos generados con la inversión de H/V, que 

tienen una profundidad máxima de 391.87 m. 

La primera capa del modelo general con Vs < 180 m/s (Figura 33 izquierda color morado) 

está presente en la primera capa únicamente de los modelos particulares para la estación 6 y 

7 (Figura 33 derecha color morado). A su vez estas capas del modelo general se correlacionan 

con la primera capa de la columna litológica, como se mencionó anteriormente está 

compuesta depósitos aluviales recientes. 

La segunda capa del modelo general con Vs entre 180 y 360 m/s (Figura 33 izquierda color 

azul) también está presente en los modelos particulares excepto en la estación 1 (Figura 33 
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derecha color azul).  La tercera capa del modelo general con Vs entre 360 m/s y 760 m/s 

(Figura 33 izquierda color verde) también está presente en los modelos particulares (Figura 

33 derecha color verde). A su vez estas dos capas del modelo general se correlacionan con la 

segunda capa de la columna litológica, como se mencionó anteriormente está compuesta por 

un paquete de sedimentos, que su vez está compuesta por argilitas, con un elevado grado de 

compactación, y cantidades variables de limos, arenas y algunas gravas.  

La cuarta capa del modelo general no está presente en ninguno de los modelos particulares. 
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Figura 33. Correlación entre el modelo general obtenido con SPAC resultante para la zona de Ixtlán 
y modelos particulares obtenidos con la inversión de H/V. 

 

De los resultados anteriores podemos hacer una tabla donde relacionamos las Vs con el tipo 
de material, basados en las columnas litológicas (Tabla 17) asi como una conclusión de la 
discusión. 

Tabla 17. Relación entre Vs y el tipo de material en la zona de Ixtlán de los hervores. 

Material columna litológica de Pozo Ixtlán 2. 
 

Vs (m/s) 

Depósitos aluviales recientes < 180 

 
Paquete de sedimentos, que su vez está compuesta por argilitas, con un 

elevado grado de compactación, y cantidades variables de limos, arenas y 
algunas gravas. 

180-360 

360-760 

 
Intercalaciones de andesitas basálticas y basaltos. 

>1500 
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En conclusión de la discusión para la zona geotérmica de Ixtlán usando SPAC se encontró 

que a partir de 136.44 m y  hasta los 1159.27 m de profundidad, con un espesor de 1022.83 

m, se encuentra una capa de roca dura que se correlacionan con un paquete compuesto por 

intercalaciones de andesitas basálticas y basaltos (Figura 32), lo cual concuerda con lo 

reportado por Viggiano-Guerra y Gutiérrez-Negrín (2007) quienes reportan que el 

yacimiento podría estar contenido en la secuencia andesítico-basáltica del Mioceno que 

subyace a los productos volcánicos plio-cuaternarios y a los depósitos lacustres del Plioceno. 

El espesor probable del yacimiento es como mínimo 0.8 Km, como máximo 2.1 Km y el 

valor esperado es de 1.5 Km. 

 

6.4 Clasificación de familias para los cocientes espectrales. 

 

Partiendo de una clasificación de los cocientes espectrales, podemos identificar la presencia 

de picos después de la frecuencia fundamental, en el rango de 5 a 10 Hz donde las estaciones 

que presentan este patrón se encuentran geográficamente instaladas en los sitios donde hay 

manifestaciones hidrotermales, es probable que la existencia de estas frecuencias esté 

relacionado al fenómeno de migración de fluidos como lo han observado Dangel et al., 

(2003), Ali et al., (2007),  Lambert et al., (2009), Saenger et al., (2009), Gerivani et al., 

(2012) o Lambert et al., (2013).  Se muestra a continuación los promedios de los cocientes 

espectrales para las zonas de Cuitzeo, de Araró e Ixtlán de los Hervores, así como sus 

respectivos picos después de la frecuencia fundamental y la ubicación de las estaciones en 

las que se obtuvo el registro. 

En el caso de Cuitzeo el único registro que presento un pico después de la frecuencia 

fundamental en el rango de 5-10 Hz (Figura 34) fue la instalada en Arumbaro la cual se 

encuentra sobe la Falla San Agustín, una Falla normal con una longitud de ~10. 21 km con 

un plano que buza hacia el norte y que se extiende en una dirección NE-SO que va desde el 

poblado de San Juan Benito Juárez al poblado de Copándaro (Figura 35).  
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Figura 34.  Grafica promedio de los cocientes espectrales H/V para SAM, Arumbaro y Copándaro de 
Galeana, Cuitzeo Mich. en el rango de 0.1 a 30 Hz (Izquierda). Tabla de valores de frecuencia 
fundamental y frecuencias superiores (derecha). 

 

Figura 35.  Ubicación geográfica de la estación 6 en Arumbaro Mich. con la característica de tener 
un segundo pico en el rango de 5-10 Hz. 

 

En el caso de Araró los registros que presentaron un pico después de la frecuencia 
fundamental en el rango de 5-10 Hz fueron los de las estaciones 1, 3 y 7 (Figura 36). La 
estación 1 ubicada aproximadamente a 100 m de la Falla normal Araró-Zimirao, la estación 
3 ubicada aproximadamente a 100 m de la Falla normal el caracol y la estación 7 ubicada 
sobre la Falla normal Huingo (Figura 37).  
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Figura 36.  Grafica del promedio de los cocientes espectral H/V para las 7 estaciones instaladas en 
Araró Mich. en el rango de 0.1 a 30 Hz (Izquierda). Tabla de valores de frecuencia fundamental y 
frecuencias superiores (derecha). 

 

                                      

Figura 37.  Ubicación geográfica de estaciones en Araró con la característica de tener un segundo 
pico en el rango de 5-10 Hz (triángulos negros). La zona de manifestaciones geotérmicas se muestra 
en el rectángulo rojo. 

 

En el caso de Ixtlán de los Hervores los registros que presentaron un pico después de la 

frecuencia fundamental en el rango de 5-10 Hz fueron los de las estaciones 1,3,4 y 7 (Figura 

38).  Las estaciones 1 y 3 se encuentran aproximadamente a 1000 m y 600 m respectivamente 
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de la Falla inferida Nogales, la estación 4 aproximadamente a 200 m de la Falla inferida 

Ixtlán-Encinal y la estación 7 sobre la Falla Normal Ixtlán-Encinal (Figura 39). 

 

 

Figura 38. Grafica del promedio de los cocientes espectral H/V para las 7 estaciones instaladas en 
Ixtlán de los Hervores Mich. en el rango de 0.1 a 30 Hz (Izquierda), Tabla de valores de frecuencia 
fundamental y frecuencias superiores (derecha). 

 

Figura 39.  Ubicación geográfica de estaciones 1,3,4,7 en Ixtlán de los Hervores, con la característica 
de tener un segundo pico en el rango de 5-10 Hz. 
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En coclusión mediante la técnica de los cocientes espectrales, y basados en investigaciones 

previas en las cuales los autores demuestran que existe un comportamiento de dicha curva 

que presenta un pico después del pico fundamental el cual se asocia con flujo de fluidos. En 

este trabajo, los registros de las estaciones que presentaron este comportamiento en el rango 

de 5-10 Hz se encuentran sobre o cercanas a las fallas,  en el caso de Cuitzeo sobre la Falla 

Normal San Agustín del Maíz, en el caso de Araró sobre o cerca de las Fallas Normales 

Araró-Zimirao, El caracol y Huingo. En el caso de Ixtlán de los Hervores sobre o cerca de 

las Fallas inferidas Nogales y de Ixtlán-Encinal. 
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7. CONCUSIONES GENERALES. 
 

Para las zonas geotérmicas de Araró, Ixtlán de los Hervores y San Agustín del Maíz se logró 

encontrar una buena correlación entre los registros geológicos y los modelos obtenidos con 

las técnicas de inversión de los cocientes espectrales y SPAC. Los resultados obtenidos con 

la técnica SPAC nos permitieron explorar profundidades de hasta 3000 m, debido a que la 

curva de dispersión se encuentra en rangos de bajas frecuencias, del orden de 0.1-0.6 Hz.  

En los resultados obtenidos mediante la inversión de cocientes espectrales, las profundidades 

son menores debido a que la frecuencia fundamental se encuentra alrededor de 1Hz. Cabe 

mencionar que la técnica de SPAC nos permitió construir perfiles de velocidad que 

presentaron una mejor correlación con los perfiles geológicos obtenidos a partir de registros 

de pozos.  

Las profundidades de exploración también son correlacionables con resultados obtenidos por 

otras técnicas geofísicas como magnetometría. Las metodologías empleadas en esta tesis son 

ampliamente recomendables para exploración de reservorios geotérmicos utilizando registros 

de ruido sísmico sin necesidad de una fuente activa. 
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APÉNDICE A: Resultados interferometría 

 

Se presenta a continuación los resultados de la técnica de Interferometría, del registro de las 

seis estaciones instaladas en Las Derrumbadas Puebla. La geometría del arreglo y distancia 

entre las estaciones se muestra en la Figura A1.  

Figura A1.  Distribución de las estaciones instaladas en Las Derrumbadas Puebla, en Km (Izquierda), 

distancia entre estaciones, en Km (Derecha). 

 

Las siguientes imágenes (desde A2-A7) muestran los apilados por horas de correlaciones 

cruzadas para los registros con duración de 76 horas, entre las posibles combinaciones de los 

pares de estaciones (EST1, EST3, EST4, EST5). Para la visualización de los apilados, se 

aplica un filtro pasabanda Butterworth de orden 3, entre una frecuencia mínima (FreMin) y 

una frecuencia máxima (FreMax) las cuales se indican al pie de cada figura. Las imágenes 

están compuestas por cuatro ventanas, cada ventana es la correlación de la combinación de 

una de las estaciones con las restantes. Por ejemplo, en la Figura A2, la ventana superior 

izquierda muestra la correlación de la estación 1 (EST1) con las estaciones 3,4 y 5.  
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Figura A2. Correlaciones apiladas en horas, para el registro de 76 horas   FreMin=0.5Hz-FreMax=1.5Hz 

Figura A3. Correlaciones apiladas en horas, para el registro de 76 horas Estaciones 1,3,4,5.         FreMin=1Hz 

FreMax=2Hz. 
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Figura A4. Correlaciones apiladas en horas, para el registro de 76 horas Estaciones 1,3,4,5.         FreMin=0.5Hz 

FreMax=2.5Hz. 

Figura A5. Correlaciones apiladas en horas, para el registro de 76 horas Estaciones 1,3,4,5.         FreMin=1Hz 

FreMax=3Hz. 
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Figura A6. Correlaciones apiladas en horas, para el registro de 76 horas Estaciones 1,3,4,5.         FreMin=1Hz 

FreMax=4Hz. 

Figura A7. Correlaciones apiladas en horas, para el registro de 76 horas Estaciones 1,3,4,5.         FreMin=2Hz 

FreMax=4Hz. 
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Las siguientes imágenes (desde A8-A12) muestran los apilados por horas de correlaciones 

cruzadas para los registros con duración de 24 horas, entre las posibles combinaciones de los 

pares de estaciones (EST1, EST3, EST4, EST5, EST6, EST7). Para la visualización de los 

apilados, se aplica un filtro de pasabanda Butterworth de orden 3, entre una frecuencia 

mínima (FreMin) y una frecuencia máxima (FreMax) las cuales se indican al pie de cada 

figura. Las imágenes están compuestas por seis ventanas, cada ventana es la correlación de 

la combinación de una de las estaciones con las restantes. Por ejemplo, en la Figura A8, la 

ventana superior izquierda muestra la correlación de la estación 1 (EST1) con las estaciones 

3,4,5,6 y 7. 

 

 

Figura A8. Correlaciones apiladas en horas, para el registro de 24 horas Estaciones 1,3,4,5,6,7.         
FreMin=0.5Hz FreMax=1.5Hz. 

 

 



 116 

Figura A9. Correlaciones apiladas en horas, para el registro de 24 horas Estaciones 1,3,4,5,6,7.         
FreMin=1Hz FreMax=2Hz. 

Figura A10. Correlaciones apiladas en horas, para el registro de 24 horas Estaciones 1,3,4,5,6,7.      
FreMin=0.5Hz FreMax=2.5Hz. 
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Figura A11. Correlaciones apiladas en horas, para el registro de 24 horas Estaciones 1,3,4,5,6,7.         
FreMin=1Hz FreMax=3Hz. 

Figura A12. Correlaciones apiladas en horas, para el registro de 24 horas Estaciones 1,3,4,5,6,7.         
FreMin=2Hz FreMax=4Hz.                                  
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APÉNDICE B: Función de Trasferencia Teórica y frecuencias fundamentales en 

DEGTRA 

 

Se ha generado la respuesta teórica del sistema dinámico, realizando una simulación con el 

programa Degtra A4, Versión 4.06 (Ordaz y Montoya, 2002) utilizando una señal aleatoria, 

la cual se propaga a través de un medio unidimensional (para generar dicho medio se tomo 

como referencia el modelo generado por GEOPSY usando el método SPAC para esta zona), 

a la  transformada de Fourier de la señal aleatoria inicial se le llama señal de entrada, a la 

transformada de Fourier de la señal aleatoria propagada por un medio se le llama señal de 

salida, la Función de Transferencia Teórica (FTT) es definida como el cociente espectral de 

la señal de salida y el de entrada (González-Martínez y Clemente-Chávez, 2013). 

utilizando los resultados de la técnica H/V para la estación 1 instalada en Ixtlán de los 

hervores, el cociente H/V corresponde a la Función de Transferencia Empírica (FTE) del 

sistema dinámico, se hace la comparación con la FTT calculada usando el modelo de 5 capas 

generado con la técnica SPAC, la FTT también se calcula para el modelo menos la capa 5, 

para el modelo menos la capa 4 y así sucesivamente hasta llegar a un modelo de dos capas 

donde se observa que la frecuencia fundamental se sigue manteniendo además dicha 

comparación servirá como ejercicio para mostrar que de manera general como las capas 

profundas generan una amplificación en frecuencias bajas (<=1 Hz), mientras los estratos 

superficiales generan principalmente una amplificación en frecuencias altas (> 1Hz).  

(González Martínez, 2014). 
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Figura 1B. FTE para la estación 1 ubicada en Ixtlán de los hervores (curva café), Función de 

transferencia teórica (FTT_1, curva amarilla) obtenida para el modelo de 5 capas descrito en la tabla 

de la derecha. 

 

Figura 2B. FTE para la estación 1 ubicada en Ixtlán de los hervores (curva café), FTT_1 obtenida 

para el modelo de 5 capas (curva amarilla) y Función de transferencia teórica (FTT_2, curva roja) 

obtenida para el modelo de 4 capas descrito en la tabla de la derecha. 
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Figura 3B. FTE para la estación 1 ubicada en Ixtlán de los hervores (curva café), FTT_1 obtenida 

para el modelo de 5 capas (curva amarilla), FTT_2 obtenida para el modelo de 4 capas (curva roja) y 

Función de transferencia teórica (FTT_3, curva azul) obtenida para el modelo de 3 capas descrito en 

la tabla de la derecha. 

 

Figura 4B. FTE para la estación 1 ubicada en Ixtlán de los hervores (curva café), FTT_1  obtenida 

para el modelo de 5 capas (curva amarilla), FTT_2 obtenida para el modelo de 4 capas ( curva roja), 

FTT_3  obtenida para el modelo de 3 capas (curva azul) y Función de transferencia teórica (FTT_4, 

curva amarilla) obtenida para el modelo de 2 capas descrito en la tabla de la derecha. 
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A continuación, se muestra la comparación entre los cocientes espectrales H/V calculados 

para las estaciones instaladas en Cuitzeo, Araró e Ixtlán de los Hervores Michoacán, con el 

fin de corroborar la estimación de periodos fundamentales en GEOPSY, se estimó el cociente 

espectral H/V usando el programa DEGTRA. Observando que para la frecuencia 

fundamental se tiene gran similitud, utilizando ambos programas.  Las imágenes contienen 

la curva H/V vs Frecuencia en rojo la calculada usando DEGTRA y en negro la calculada 

usando GEOPSY, las frecuencias fundamentales (f0) para cada una de las curvas se muestran 

en la esquina superior derecha, así como también en las tablas correspondientes a cada zona. 
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Figura 5B. Cocientes espectrales H/V calculados en GEOPSY (curva negra) y calculados en 

DEGTRA (curva roja), la tabla muestra los valores obtenidos para las frecuencias fundamentales con 

cada programa para las tres estaciones instaladas en la zona de Cuitzeo. 
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Figura 6B. Cocientes espectrales H/V calculados en GEOPSY (curva negra) y calculados en 

DEGTRA (curva roja), la tabla muestra los valores obtenidos para las frecuencias fundamentales con 

cada programa para las siete estaciones instaladas en la zona de Araró.  
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Figura 7B. Cocientes espectrales H/V calculados en GEOPSY (curva negra,) y calculados en 

DEGTRA (curva roja), la tabla muestra los valores obtenidos para las frecuencias fundamentales con 

cada programa para las siete estaciones instaladas en la zona de Ixtlán de los hervores. 
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APÉNDICE C: Valores de Vp y densidad 

 

A continuación, se muestran en las Figuras 1C, 2C y 3C los perfiles de velocidad de onda de 

cuerpo Vp obtenidos mediante la técnica de inversión de H/V, así como en las respectivas 

Tablas 1C, 2C y 3C, en detalle los valores de Vp y densidad estimados para las tres zonas 

geotérmicas Cuitzeo, Araró e Ixtlán de los Hervores.  En la Figura 4C y Tabla 4C se muestra 

y describen los perfiles de velocidad de onda Vp obtenidos mediante la técnica SPAC.  

 

 

 

Figura 1C. Modelo de velociad de onda de cuerpo Vp, para las estaciones insataladas en la zona de 

Cuitzeo la Tabla 1C muestra los valores obtenidos en cada estación mediante la técnica Inversión de 

cocientes espectrales. 

Tabla 1C.  Valores obtenidos en cada estación mediante la tecnica Inversion de cocientes espectrales 

para la zona de Cuitzeo. 
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Figura 2C. Modelo de velociad de onda de cuerpo Vp, para las estaciones insataladas en la zona de 
Araró la Tabla 2C muestra los valores obtenidos en cada estacion mediante la tecnica de Inversion de 
cocientes espectrales. 

Tabla 2C.  Valores obtenidos en cada estación mediante la tecnica de Inversion de cocientes 
espectrales para la zona de Araró. 
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Figura 3C. Modelo de velociad de onda de cuerpo Vp, para las estaciones insataladas en la zona de 
Ixtlán de los Hervores,  la Tabla 3C muestra los valores obtenidos en cada estacion mediante la tecnica 
de Inversion de cocientes espectrales. 
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Tabla 3C.  Valores obtenidos en cada estación mediante la tecnica Inversion de cocientes espectrales 
para la zona de Ixtlán de los Hervores. 
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Figura 4C. Modelo de velociad de onda de cuerpo Vp, para las estaciones insataladas en las zonas 

SAM, Araró e Ixtlán de los Hervores,  la Tabla 4C muestra los valores obtenidos en cada arreglo de 

estaciones mediante la tecnica SPAC. 

Tabla 4C.  Valores de Vp obtenidos en cada arreglo de estaciónes mediante la tecnica SPAC para las 

zonas de SAM, Araró e Ixtlán de los Hervores. 

 

 

 


