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Resumen

Durante el ciclo sismico, la subduccion de la placa oceanica bajo la continental genera
desplazamientos en la corteza caracteristicos de cada periodo del ciclo que a su vez producen
compresiones en regiones de la corteza y dilataciones en otras.

Si consideramos que dentro del manto habitan fluidos, estos se verian afectados por las
deformaciones del medio, principalmente en los periodos cosismico e intersismico, generando
cambios de presion que serian causantes de fuerzas que actian sobre los fluidos produciendo un
patrén de migracion para el flujo de estos. Asi, en zonas de centros volcanicos el ascenso de fluidos
a la corteza se veria favorecido durante el periodo cosismico, incrementando la actividad volcanica.

El modelo se ha realizado mediante la implementaciéon de las ecuaciones de OKADA
(1992), para determinar los desplazamientos internos y deformaciones, debido a fuentes sismicas
rectangulares considerando un medio espacio homogeneo y elastico.

Para realizar los calculos se utilizo los resultados del terremoto de Valdivia de 1960
(M=9.5), publicados por Barrrientos y Ward en 1990, con el fin de determinar los patrones de flujo
que habrian sido causante de la erupcién del Volcan Puyehue, dos dias después del terremoto. En
general, al comparar los resultados del modelos con las observaciones obtenidas por reflexion
sismica en el experimento TIPTEQ (Gross 2008), se observaron tres zonas de las cuales la segunda
y tercera mas profundas serian la zona de mayor reflexién, donde la segunda seria la mayor zona de
contencion producto de la cualidad heterogénea del plano de falla. Por otro lado la zona mas
profunda estaria relacionada con fluidos que serian impulsados hacia arriba en direccién al arco
volcénico por la ruta asociada al ascenso de magma, lo cual jugaria un papel importante al momento
de desencadenar una erupcion volcanica.
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Capitulo 1
Introduccion

Generalmente es sabido que los terremotos son producto de los movimientos tecténicos y en
algunos casos de la actividad volcanica, que se producen principalmente en margenes de placas. Sin
embargo, estudios realizados dentro de los tltimos afios han revelado que existe una relacion causa
efecto entre un terremoto y la detonacién de una erupcién observable en un rango de tiempo de
unos pocos minutos a afios luego del evento, en centros volcanicos ubicados a kilometros del
epicentro.

En intentos por explicar dicha interaccion se han realizados modelos dentro de los cuales
[1]Barrientos (1994) plantea la hipdtesis que la erupcion del volcan Puyehue, dos dias después del
terremoto magnitud 9.5 del 22 de Mayo de 1960, es causada por una deformacién extensional
debido a que el gran terremoto altera el campo de stress, permitiendo el ascenso de magma a
superficie.

Por otro lado,[2]Watt, Pyle y Mather (2009), postulan que la actividad sismica se ha definido
como un gatillador de erupciones volcanicas en escalas de tiempo mas alld de unos pocos dias.
Ellos se basan en el estudio de terremotos de magnitud mayor a 8.0 ocurridos en Chile y en zonas
volcanicas de los Andes del sur. De acuerdo al analisis de eventos se observa que los terremotos de
Valparaiso (1906) y Valdivia (1960) que fueron sucedidos por un incremento de 3 a 4 erupciones en
los 12 meses siguientes [figura 1.1y1.2], siendo 1.32 el valor promedio de erupciones en el arco
volcanico por afio. De esta manera, se cree que la cantidad de erupciones volcanicas no es
independiente durante los periodos de alta actividad, si no que es gobernada por la ocurrencia de
grandes terremotos en zona de subduccion adyacentes al arco, que tiene la capacidad de
desencadenar multiples erupciones durante varios meses. La localizacién de las erupciones sugieren
que este efecto ocurre a distancias cercanas, aproximadamente 500 km de la zona de ruptura. Se
infiere que los esfuerzos relacionados con grandes terremotos son importantes en el proceso de
detonar erupciones volcanicas.

Un estudio estadistico basado en observaciones y descripciones histéricas de actividad
eruptiva y terremotos con distintos tipo de falla de magnitud mayor a 7.0, realizado por [3]Eggert y
Walter (2008) confirma una significante relacion entre erupciones volcanicas y terremotos a escala
local, regional y global, entregando que el tiempo entre un terremoto y un evento eruptivo puede
variar de unos segundos hasta afios, mientras que la distancia entre los eventos puede alcanzar
hasta cientos de kilémetros, sin embargo es mas probable en un area cercana [figura 1.3]. Ademas,
se observd que un silencio volcanico precedia a muchos de los terremotos y que posterior a éste se
presentaba un aumento de la actividad volcanica con mayor probabilidad dentro del mismo dia
[figura 1.4]. Los coeficientes de correlacion méas altos se encuentran en zonas ubicadas dentro del
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anillos de fuego del Pacifico.
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Con el fin de encontrar la relacién entre grandes terremotos historicos y correspondientes
erupciones volcanicas dentro del area de ruptura [4] Walter & Amelung (2010) realizan un modelo
que examina el strain volumétrico para determinar los potenciales volcanes que pudieron entrar en
erupcion después de cada evento dentro de un periodo de tres afios. Estos autores se basaron en la
investigacion en terremotos ocurridos en zonas de subduccion con ruptura de unos cuantos cientos
de kilémetros ya que por su capacidad de generar una alta acumulacion de esfuerzos son
considerados los mas violentos y reconocidos en la historia como altamente propulsores a
desencadenar erupciones en volcanes adyacentes potencialmente activos.

Mumesar of eruptions as a funcilon of time
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FIGURA 1.3: La figura muestra el numero de erupciones 1000 dias antes y después de terremotos con Ms>7.0, para
ventanas de tiempo de (a) 1 dia, (b) 3 dia, (c) 1 mes a distintas distancias de la fuente. Los eventos en verde
corresponden a un catdlogo global con todos los eventos (VE), sin hacer distincion en el tipo de falla del sismo, y en
azul a un catdlogo de volcanes que hace erupcion continuamente. Es notable que la mayoria de la secuencia de ambos
eventos ocurre a proximidades espacial y temporal.
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FIGURA 1.4: Estudio a escala global. El diagrama muestra la relacion entre erupciones a distancia y tiempo antes y
después del terremoto. Antes del terremoto, ocurren pocos eventos a distancias cercanas y luego del terremoto aumenta
considerablemente.
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El modelo fue aplicado a los terremotos de Alaska (9.2), Kamchatka (9.0), Chile (9.5) y
Sumatra (9.2 y 8.7). Como resultado se observa que debido a la distribucién de los desplazamientos
las lineas volcanicas son sometidas a expansion volumétrica. A modo de ejemplo, para Chile se
obtuvo un strain maximo de 28x10°° (6 28) justo por debajo de los volcanes Cordén Caulle
(Puyehue) y Calbuco, por lo tanto es la zona donde se produce mayor expansién favoreciendo la
posibilidad de una erupcién [figura 1.5]. De esta forma se sugieren dos tipos de stress: stress
dindmico, asociado a las ondas sismicas de gran magnitud, pero no permanente en el tiempo y el
stress estatico, pequefio en magnitud y permanente. Aludiendo a que la probabilidad de erupcién es
mayor en zonas de permanente esfuerzo se advierte que la agitacion dindmica tendria un efecto
importante en el volcan, ya que dentro de las formas en que puede generar compresion es debido a
la accion de gases que podrian causar la sobrepresion magmatica dando lugar a una erupcion.

Volumetric
coniraction g

A. Kamchatka 11/04/1852 M 9.0

Volumetric expansion of 30 voleanoes (1100 km)

Al Al A M

X T
B. Chile 05/22/1960 M 8.5
Volumetric expansion of 25 vokanoes (1400 km)

FIGURA 1.5: Arriba; campo de
desplazamiento y deformacion de
la corteza asociados (en rojo €. Alaska 0¥28/1964 M 9.2

extension y azul compresién) a Volumetric expansion of 18 volcanoes (1500 km)
terremotos en zonas de subduccion.
Abagjo; deformacion volumétrica
asociada a terremotos en zonas de
subduccién en seccion longitudinal
del arco volcdnico. En rojo’ D. Sumatra 12/26/2004 M 9.2 and 03/28/2005 M 8.7
volcanes con probabllldad mayor Volumetric expansion of 11 volcanoes (2300 km)
de activacion, rojo oscuro, zonas
de la corteza donde donde el strain
es mayor, azul, zonas donde el
strain es negativo.

20 km

4 Post earthguake eruptions of type 1 and 2 volcances
500 km A Historically active volcanoes
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Considerando la base histdrica y estudios estadistico citados que avalan una relacién directa
entre los fendmenos mencionados, en cuyo caso, centros volcanicos afectados se encuentran en
cercanias de la ruptura, esta tesis es un intento por develar algunos de los factores influyentes que
determinan esta relacion causa-efecto. Gracias a Barrientos y Walter es posible dilucidar la
importancia que toma el campo de deformacién en el estudio de esta relacion, ensefidndonos una
direccién para enfrentar el problema. Por lo tanto, en esta tesis se implementard un modelo
matematico con el fin de encontrar un patréon de migraciéon de fluidos en zonas cercanas y bajo
sistemas volcanicos derivado de desplazamientos en la corteza y asi llegar a establecer cuando y
como un volcan puede ser influenciado a gatillar una erupcién luego de un gran terremoto.
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Capitulo 2
Marco Teorico

Los terremotos y erupciones volcanicas son manifestaciones caracteristicas de regiones de
contacto entre placas. Especialmente en zonas de subduccién estos dos sucesos ocurren como
resultado del ingreso al manto, a través de la fosa, de una litosfera oceanica suficientemente densa
para ser gravitacionalmente inestable e introducirse en el interior de la tierra, por debajo de una
placa litosférica menos densa. La interaccion entre la litdsfera descendente con una litésfera
adyacente de densidad menor puede causar la deformacion de la corteza a su alrededor. De esta
forma, lineas de volcanes activos se encuentran ubicados practicamente paralela a la fosa. En
consecuencia, si los volcanes se ubican sobre la corteza ocednica, ellos forman arcos de islas, sin
embargo si la fosa se encuentra adyacente a un continente los volcanes se forman en la superficie de
esta.

2.1 Terremotos

Los terremotos son manifestaciones de la dindmica de la corteza, donde una parte de la
energia almacenada producto de una constante acumulacién de esfuerzos en el plano de contacto
entre placas, es liberada en forma de ondas sismicas. Estas al llegar a la corteza pueden provocar
cambios en el relieve.

Los terremotos ocurren generalmente en bordes de placa, debido a que los bloques se
mueven uno respecto del otro. En circunstancias comunes la interface o plano de falla formado
entre ambos bloques se encuentra obstruida impidiendo dicho deslizamiento. Asi con el tiempo la
tension que se acumula en las rocas es mayor que la tension que las rocas son capaces de soportar,
produciendo un subito deslizamiento en la falla, resultando un terremoto.

El mecanismo del terremoto es posible de ser explicado mediante la geometria de la falla
([5]Kanamori & Cipar (1974)), asumiendo que esta es una superficie plana sobre la cual ocurren los
movimientos durante un terremoto. La geometria de la falla es descrita en términos de la orientacion
del plano de falla , de manera que X; esté en la direccion del azimuth, mientras X, esté
perpendicular a la direccién del strike y X3 sea vertical y perpendicular a los otros dos vectores
del sistema coordenadol[figura 2.1].

El tipo de falla se define de acuerdo al angulo de deslizamiento A que describe el
movimiento de los bloques, otorgado por la naturaleza de los esfuerzos que los producen.
Principalmente se definen tres tipos basicos ([6]Eakins P. R. (1987)):
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Figura 2.1: Izquierda; geometria de falla con  Nvector normal al plano, ¢ el vector deslizamiento del
bloque  superior  respecto al inferior, @, corresponde al dngulo strike o de rumbo, se mide desde el norte en
sentido horario y puede tomar valores desde 0°  a 360° 6 corresponde al dngulo dip o de buzamiento, se mide desde
la horizontal y puede tomar , valores desde 0° a 90° y A corresponde al dngulo rake o de deslizamiento, se mide
desde el eje X, hasta d sobre el plano de falla y puede tomar valores desde 0° a 360°. Derecha; tipos bdsicos
de falla, determinados por el dngulo de deslizamiento A.

Faull plane

Fallas Inversas: Son fallas generadas por esfuerzos compresivos, donde el bloque de techo se
desliza hacia arriba por sobre el bloque de piso. Las fallas inversas puras presentan un A=90°.

Fallas Normales: Son fallas generadas por esfuerzos tensionales, donde el bloque de techo se
desliza hacia abajo quedando por debajo del bloque de piso. Las fallas normales puras presentan un
A=-90°.

Fallas Transcurrentes: Son fallas generadas por esfuerzos de cizalle con un movimiento
predominantemente horizontal, donde un bloque se mueve a la derecha o izquierda respecto al otro.
Existen dos tipos de fallas transcurrentes determinadas por el dngulo de deslizamiento. Se les llama
fallas transcurrentes dextrales o lateral derechas a aquellas que presentan un A=180°, mientras que
se las llama fallas transcurrentes sinestral o lateral izquierda a aquellas que presentan un A=0°.

Los terremotos forma parte de un proceso ciclico que puede durar cientos de afios llamado
ciclo sismico, siendo la manifestaciébn mas violenta de este. Asi se propone el modelo del rebote
eldastico [figura 2.2 y 2.3] para explicar la mecanica del terremoto [9]Reid H. F. (1911) . Este
modelo considera la interaccion de las placas tectdénicas como dos placas unidas por un resorte,
donde una de dichas placas se encuentra unida a una masa m que descansa sobre la superficie y la
otra es empujada con una velocidad constante U, alejandose de la placa a la cual se encuentra
unida la masa. La fuerza del resorte es balanceada por la fuerza de cizalle F,=kX en la superficie
de contacto al bloque de masa m, donde k es la constante elastica del resorte y x es la extensién del
resorte. El bloque interactia con la superficie a través de la friccion hasta que la fuerza critica

F . es alcanzada. Cuando este valor critico de fuerza es sobrepasado se produce el deslizamiento
del bloque lo que en analogia con la tecténica llamamos terremoto. La extension del resorte es
analogo a la deformacion elastica que sufren las rocas adyacentes a la falla.
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Figura 2.2: Modelo de rebote eldstico. La placa superior
se mueve con velocidad constante U, produciendo una
fuerza de friccién estdtica F, entre la superficie y el
bloque de masa m.

Los sismos ocurridos en zonas de subduccién son los de mayor magnitud y altamente
destructivos, ya que ademads de su propio impacto, estos pueden llegar a producir tsunami. Estos
terremotos ocurren en la zona de falla que separa la litosfera descendente de la ascendente y pueden
producir un deslizamiento de 20 m de la placa oceanica y alcanzar una longitud mayor a 350 km a
lo largo de la fosa. El plano asociado a estos terremotos es conocido como Zona de Wadati-Benioff.
En general, esta region se caracteriza por tener dos zonas sismicas de naturalezas opuestas. Los
terremotos ocurridos en la zona superior sismica, cerca del limite superior de la litésfera
descendente se asocian a la compresion, mientras que terremotos ocurridos en zonas mas profundas
se asocian a la tension. Esta doble zona sismica es atribuida al enderezamiento de la litésfera
descendiente y es una prueba mas de la rigidez de la lit6sfera subducida.

Trasch

—_—— —

Kargdral fasin

Figura 2.3: Modelo de rebote
elastico caracteristico en zonas de
subduccion.
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2.1.1 Ecuacion de Movimiento

Retomando el modelo de rebote eldstico, vemos que se desprende una fuerza F, de igual
magnitud, pero opuesta a la fuerza del resorte. Si asumimos que dicha fuerza para un
desplazamiento discreto 6 en la direccion de x se define como (2.1)

k. .
F =k, 0,, ; k=-i=AE rigidez del resorte
L L
is @.1)
=>F(u)=k,——
X

2
X
Pero a su vez, de la segunda ley de Newton se tiene que F=m-a(t)=m Pl Si la masa

m es representada por la densidad p, la ecuacién para la fuerza elastica queda expresada como (2.2)

d’x _, ds
p " :kid—x (2.2)

De tal forma se describe la ley para la fuerza elastica en sélidos, donde la distribucién de tensiones
es mas compleja. La deformacion en el caso mas general necesita ser descrita mediante un tensor
deformacion ¢; mientras que los esfuerzos internos en el material necesitan ser representados por
un tensor que describa las tensiones en el material, 0 ; definido como tensor de esfuerzos (2.3).
Ambos tensores estan relacionados por ecuaciones lineales llamadas Ecuaciones de Lamé-Hooke,
que caracterizan el comportamiento de un sélido elastico lineal.

Z 1| 0y; Ju;
T=0;=— C...& con &.=—|—+—
ij ijkl < ki ij

7 210x; 0x;

Y Ciu=A8; 8+ (8,6 jl+8ils jk)

(2.3)

Asi, podemos definir la ecuacién de onda en un medio elastico que relaciona la velocidad de
propagacion con las tensiones existentes en el medio.

ooy %+V % 0oy azui+v o’u,
ox;, "ot ox, ox, "o Viox ot
J , J J , J (24)
o'y, 00y oy,
< p =—+F, donde F,=—p

of  0x, Yo x;ot

Vectorialmente la dltima expresion tiene la forma p i=Vt+F conocida como Ecuacién
de la Elastodindmica (2.4) para un medio homogéneo e isotropico, donde p es la densidad del
medio sometido a la fuerza F; . Esta ecuacion relaciona las variaciones espaciales del tensor de
esfuerzo con las variaciones temporales del vector desplazamiento.

Ahora, si consideramos que luego del movimiento, el desplazamiento se mantiene estatico
en el tiempo, entonces:
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2
0 oy - 0

=0 > 5 =0 = Vr=—F o —(Ci'klgkl):_Fi
ot ot INDEPENDIENTE DEL TIEMPO oXx v

(2.5)

]

Si utilizamos la expresion para C;; se obtiene la expresion (2.5) para la ecuacion de onda en un
medio elastico independiente del tiempo (2.6), con A y u pardmetro de Lamé

0
a(/\ekkéij+2us,j):—F,. (2.6)

J
2.1.2 Modelo de Okada

[7]10kada (1992) desarrollé un conjunto completo de ecuaciones que dan solucién a la
ecuacion de fuente forzante (2.6) para un desplazamiento independiente del tiempo. Principalmente
se bas6 en el conocimiento tedrico para la investigacién de fuentes sismicas y volcanicas, con el fin
de lograr la unificacién de los desplazamientos internos y deformaciones debido a cizalle y fallas
tensionales, ademés de fallas infinitas obtenidos previamente de forma independiente por otros
autores.

Las ecuaciones responde a tipos de fuentes puntuales y rectangulares, considerando los
terremotos como la ruptura de un area que cede debido a una excesiva acumulacién de esfuerzos.
Comenzando por tomar las coordenadas del desplazamiento u/(x,,x,,x,;&,,E,,&,) en el sistema
cartesiano [figura 2.4], vemos que la componente i estd dada por (X,,X,,%;) debido a la
direccién j (&,,5,,€;) de una fuerza aislada de magnitud F dentro de un medio espacio
homogéneo. Asi mismo se obtiene la ecuacion de [8]Steketee (1958), que expresa el campo de
desplazamiento  U; debido a una dislocacién Auj frente a una superficie X mediante la
contribucion a cada elemento de superficie dX (2.7). Basados en esta expresion se deduce el campo
de desplazamiento interno correspondiente a cada tipo de fuente puntual (Strike-slip, Dip-slip,
Tensile e Inflation)

oul oul

i

ou; N
0&, 0§

+
og, "

ui:%fjZ Au|As, vidS .7)

Luego, al considerar tres tipos de fuentes rectangulares finitas [figura 2.5], vemos que sus
respectivas geometrias son determinadas por los siguientes parametros: longitud de la falla L, ancho
de la falla W, geometria de la falla, profundidad c y desplazamiento de la falla U , tomando

x—&', y-n'cos(6) y y—n'sin(é) en lugar de x, y y c respectivamente. Haciendo

E=x—&' y n=p-n' con p=ycos(§)+dsin(S) , podemos determinar la contribucién de
cada uno de los diferenciales del area de fractura al desplazamiento del medio, a distancias de la
falla por medio de la integral (2.8).

10
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| -

| %] o

' = > Xy STRIKE nip TENSILE INELATION

(%, X2, Xs) Figura 2.4: Izquierda, sistema coordenado adoptada para
) E definir los desplazamientos debido a una fuente puntual.

Derecha, geometria de los tipos de fuente puntual, cuyo
( :l, §2' £s) campo de desplazamiento interno se deduce de las
soluciones a la ecuacion de desplazamiento estdtico en el
tiempo.

Por lo tanto, dicha integral es definida en la forma discreta por medio de la funcién
f(&n) , que determina el desplazamiento o deformacién del medio, donde || es conocida como
notacion de Chinnery y representa la sustitucion (2.9).

f(E, ’7)||:f(X’P)_f(X:P_W)_f(X_L,P)+f(X_L: P_W) (29)
Z Y
X
)
-C
L Uz % Us . . .
— f n ) Figura 2.5: Geometria de los tipos de fuente rectangular
«prrzzzs ’_ finita, cuyo campo de deformacion interna se deduce de las
¥ % soluciones a la ecuacion de desplazamiento estdtico en el
STRIKE DIP TENSILE  flempo.

Las ecuaciones correspondientes al campo de deformaciones, ya sea debido a fuentes

puntual o rectangular finita, se obtienen de derivar los desplazamientos mediante la expresion
ou;

ax. X' . Sin embargo, se necesita conocer solo la divergencia para determinar la deformacién
J

11
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_ ou; . . . .
volumétrica gi=5, en el medio, asociado al flujo de magma o fluidos dentro de la corteza.

Asumiendo que la variaciéon volumétrica genera presion, al calcular la derivada direccional de la

presion es posible determinar a su vez, el campo de fuerza que afecta al flujo de material fluido
(2.10).

£=>AVaP=VP=F, (2.10)

2.1.3 Ciclo Simico

El ciclo Sismico obedece a un proceso de deformacién cortical, caracterizado por
desarrollarse en bordes de placas y data de unos cientos de afios. Consta de dos etapas principales:
el periodo Intersismico que consiste en la acumulacion continua de deformacién eléstica en torno a
una falla bloqueada vy, el periodo Cosismico que consiste en la liberacion stbita de la deformacion
elastica acumulada. Ademas de estos dos periodos se definen dos etapas secundarias, el periodo
Presismico que ocurre inmediatamente antes de la ruptura y estaria asociado con pequefios
terremotos u otros posibles efectos precursores. De la misma manera, un terremoto es sucedido por
una fase Postsismica caracterizada por réplicas que ocurren dentro de un periodo de afios antes de
que la falla ingrese nuevamente a un periodo intersismico.

X
N

Figura 2.6: Geometria del modelo desarrollado W/
por Savage para determinar las soluciones a la
ecuacion del movimiento. Las ecuaciones (2.11) y

(2.12) describen el  desplazamiento vertical
independiente del tiempo durante el periodo
cosismico, mientras que la ecuacion (2.13)
corresponde al periodo intersismico.

El terremoto marca la fase cosismica durante la cual movimientos abruptos en la falla
generan ondas sismicas, producto de la liberacién de la tensiéon dindmica sobre la falla. Un
importante rasgo de este desplazamiento es la presencia del término 1/r° a diferencia de 1/r
para la propagacion de ondas, lo que explica que el desplazamiento estatico decaiga mas
rapidamente con la distancia a la falla, que las ondas que se propagan en el medio. Por lo tanto el

12
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desplazamiento en la direcciéon x estd dominado por la distancia y de la falla en la siguiente

ecuacion.
u(y)==D/2—(D/m)arctan(y/W) (2.11)

En la ecuacién (2.11) D corresponde al desplazamiento de la falla, y a la distancia hasta la
falla y W el punto profundo de la falla [figura 2.6]. Esta expresion determina desplazamiento
producido por una falla que llega a superficie. Ahora, si consideramos una falla que se encuentra
ubicada a kilémetros de la superficie, la ecuacion que representa el desplazamiento en un punto y
alejado de la falla tiene la siguiente forma.

u(y)=(D/m)|arctan(y/w)— arctan( y/W)] (2.12)

La inclusion del término y/w en la ecuacion (2.12) produciria la diferencia entre ambos
casos expuestos anteriormente para el periodo cosismico ya que el termino w determina la
profundidad a la cual se encuentra sumergida el borde superior de la falla. Esto tiene implicancia
cuando comparamos dos fallas del mismo tipo pero de distinto ancho y posicién respecto a la
superficie, vemos que en la mas superficial el desplazamiento es mayor y decae lejos de la falla, a
diferencia de una falla en profundidad que presenta un perfil mas suavizado y desplazamientos
maximos aproximadamente de la mitad del valor que presentaria una falla mas superficial y de
mayor ancho como se muestra [figura 2.7]. Ademas, el angulo dip también juega un rol importante
en el desplazamiento estatico, ya que si el dip es vertical, tenemos un perfil de deformacién mas
bien vertical, con una sefial que decrece mas rapidamente que cuando consideramos un dip mas
inclinado, dando como resultado un perfil de desplazamiento que decrece mas lentamente con la
distancia a la falla dentro de los primero kildmetros. De esta manera es posible observar que durante
el periodo cosismico, al ocurrir el desacople de las placas, zonas ubicadas por encima de la falla
sufren alzamiento mientras que las otras ubicadas en sitios mas alejados experimentan subcidencia
([10]Yeat et al. (1997)).

1.5 *
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£ o i | | ' | I' x
= - e —— e —— ——
% oz | I a } |-"'-. I. |
5 r & i |
[=] 149 |. K [
¥ I
ol 4 |
= d Tmepd I .'_ :-
I |*:-F | S r ko |
& 0 r‘h}- i I | s 1 | - 1 i i
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Figura 2.7: Componente vertical del desplazamiento estdtico como funcién de la distancia de diferentes fallas puras
del tipo dip-slip. Las imdgenes superiores muestran en su eje vertical la magnitud del desplazamiento vertical
experimentado en una posicién y respecto de la falla, mientras que el eje horizontal representa la distancia
perpendicular a la falla. El eje vertical de las imdgenes inferiores determina la profundidad a la cual se encuentra el
plano de falla (w).
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Por otro lado, si consideramos un modelo de rebote eladstico simple asumiendo que durante
un terremoto se libera toda la deformacién acumulada en un ciclo sismico vemos que luego, dentro
del periodo intersismico, una placa se mueve respecto de otra en sentido opuesto con una velocidad
v durante un tiempo t, lo que produce un bloqueo hasta una profundidad W entre dos terremotos
pertenecientes a un ciclo impidiendo desplazamientos de materiales en la falla. Una vez cumplido
el ciclo se produce el terremoto provocando que las placas se deslicen uno respecto a la otra una
distancia vt correspondiente al término D de la ecuacién del desplazamiento cosismico. Por lo tanto
al igual que en la fase cosismica existe una ecuacion que describa el proceso de desplazamiento que
causa el bloqueo entre las placas.

s(y)=D/2+(D/m)arctan(y/W) (2.13)

Cabe destacar que las ecuaciones (2.11) , (2.12) y (2.13) son soluciones a la ecuacién del
movimiento para un desplazamiento independiente del tiempo, por esta razon son soluciones
especificas deducidas de las ecuaciones de desplazamiento de Okada y por lo tanto las variables en
la ecuacién (2.13) tienen el mismo significado que en las ecuaciones pertenecientes a la fase
cosismica.  De esta forma la teoria del rebote elastico [figura 2.3] tiene cabida ya que el material
arrastrado durante el periodo intersismico rebota durante el terremoto. Asi mismo, el movimiento
intersismico puede ser modelado como la diferencia entre el movimiento de placa a largo plazo y la
deformacion cosismica en el borde de placas de grandes terremotos, decayendo rapidamente con la
distancia a la fosa [figura 2.8]. Ademas, para fallas en zonas de subduccion, el modelo predice
subcidencia para la mayoria de los zonas ubicados por encima de la falla bloqueada, lo que se opone
a lo ocurrido durante el periodo cosismico ([11]Savage J. (1983)).
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| e ,'3 - Figura 2.8: Movimiento durante el ciclo sismico.
il xts ) Izquierda: falla de tipo inversa en zonas de subduccion. El

movimento vertical es normalizado por la convergencia
entre las placas, mientras que la distancia horizontal es
S . . . .
normalizada por la distancia entre la fosa y el final de la
placa bloqueada. Derecha: falla de tipo transcurrente.
Movimento en direcciéon paralela como funcién de la

e
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distancia perpendicular a la falla.

2.2 Volcanismo

El fenémeno mas importante que controla la mayoria de los aspectos relacionados con la
actividad volcénica es la flotabilidad. Esta se encarga de estratificar mezclas de densidades distintas,
inicialmente heterogéneas, gracias a la fuerzas del campo gravitatorio.

El segundo fen6meno a tener en cuenta que afecta a los procesos volcéanicos es la presencia
dentro de la litosfera de esfuerzos no hidrostaticos. Estos esfuerzos son acumulados en intervalos de
tiempo corto a la escala geologica pudiendo llegar a producir fracturas en la roca que pueden ser
usada como vias de escape para la migracion rapida de fluidos en forma de diques o sills. La
presencia de presiones no hidrostaticas en estos fluidos, otorgados por las condiciones fisicas del
entornos en el que se formaron, es otro de los factores importantes en el control de muchos proceso
eruptivos. Algunos de estos tipos de esfuerzos son la conveccion, esfuerzos superficiales inducidos
por variaciones topograficas y esfuerzos inducidos por cambios volumétricos debido a fusiéon como
resultado de variaciones de temperatura y presion.

Crater = Gas ¥ cenlza \rolcanlca

f,

' .t Lava ¥ material
piroclasto

)\

=
=

Camara de magma

S

Manto

Grieta lateral

Roca sedimentaria

///7‘,5”///

T —— Coapamyd = P Gy Lama LmOgPe My PG B0 R 8|

Figura 2.9: Izquierda: Esquema tipico de zonas de subduccién. Magmas formados a profundidad asciende por
diferencia a presién a zonas mds superficiales donde se acumulan en forma de reservorios o cdmaras magmadticas.
Derecha: Corte vertical sobre un volcdn que muestra su composicion interna.

2.2.1 Generacion y migracion de magmas

En los ambientes de subduccién, el calor por friccion y la disipacién viscosa producidos en
la zona de contacto entre placas, genera calor que se distribuye inicialmente por conduccién y
después por migracion convectiva de fluidos. En este caso, la fusién ocurre siempre y cuando la
temperatura a la que se encuentre la roca sea mayor a la temperatura de fusién. El proceso se
favorece de la presencia de agua en el material subducido, ya que actia reduciendo la temperatura
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de fusion de la roca. Por lo general, los liquidos generados por esta via son menos densos que los
minerales de los que derivan, de forma que tan pronto aparece el fundido este es sujeto a una fuerza
ascencional positiva comenzando la separacién del liquido respecto del solido residual. Como
resultado de la diferencia de densidad que conlleva a la flotabilidad, y del gradiente de esfuerzos
desviatorios ([12]Sleep (1974)), que actian sobre el fluido y la matriz cristalina, la separacion
continiia con la compactacion hacia abajo de la fraccion sélida de la mezcla. Si se produce una
extraccion a gran escala del material fundido debida a a la presencia de venas o diques que corten la
zona de fusién parcial, aumentando el gradiente de presion, la migracion del fundido es facilitada
([13]Sleep (1988)), ver [figura 2.9].

El magma que alcanza la superficie, por lo general, empieza su ascenso desde reservorios
magmaticos superficiales (escogidas de 2 a 5 km por [14]Bruce & Huppert (1989)). La presencia
de reservorios relativamente grandes, es comun bajo la mayoria de los centros volcanicos, ya sean
volcanes de tipo maficos o silicicos. Un factor comtn que controla la ubicacién de estas estructuras
es la variacién de la densidad con la profundidad que existe en la corteza. Las rocas que se
encuentras bajo el nivel que corresponde al centro del reservorio son mas densas que los magmas
tipicos que ascienden para alimentarle. Sin embargo, las rocas sobre el reservorio son mezclas de
lava y depositos piroclasticos que se generaron en los inicios de la formacién del volcan, junto con
una fraccion mas densa correspondiente a material intrusivo. Asi, mientras que la densidad de las
capas superiores es menor que la densidad del magma ascendente, el fluido es impulsado a quedar
retenido en una zona de flotabilidad neutra y formarse un reservorio que crecera hacia arriba y hacia
abajo a partir de ese nivel.

Los reservorios son alimentados desde abajo por pulsos de magma que, migrando en forma
de cuerpos diapiricos o diques, llegando desde grandes profundidades [figura 2.9]. La llegada de
nuevo magma al reservorio establece un nuevo equilibrio entre el volumen afiadido, el nuevo
exceso de presion interna del fluido en el reservorio, y el nuevo estado de compresién, mas alto, de
la roca.

El crecimiento de los reservorios debido a la llegada de magma nuevo se ve compensado por
dos procesos principales, que son el enfriamiento y cristalizacion de magma en las paredes del
reservorio y la pérdida de magma en forma de nuevos diques que se propagan hacia fuera desde las
paredes de la camara, como respuesta a cualquier proceso que cause un incremento de la presion
interna de la misma, ya sea por la formacién de cristales de densidad inferior a la del fundido
residual o a la nucleaciéon de burbujas de gas debido a que algunas especies se sobresaturan
([15]Tait et al. (1989)).

2.2.2 Generacion y segregacion de volatiles

Los volatiles mas comunes en la mayoria de los magmas son H,0 |, CO, y SO,
([16]Lofgren et al. (1981)). La solubilidad de estos componentes, siendo el agua el mas soluble, son
una funcién de la temperatura del magma y de la presion ambiental siendo esta segunda la mas
importante en el control de la dindmica eruptiva. Al ascender una bolsada de magma desde
profundidades sufre disminucién de la presiéon ambiental. Finalmente se alcanza una presion a la
cual uno de sus componentes volatiles se satura y empieza la nucleacién de burbujas. Al disminuir
progresivamente la presion en el magma debido al ascenso a zonas mas superficiales, las burbujas
experimentan expansion debido a la descompresion, asi como también a la difusién de volatiles por
el fluido hacia las burbujas y la nucleacién de nuevas burbujas. Este hecho se ve incrementado por
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el enfriamiento de magma que habita reservorios superficiales o en diques cerca de la superficie, ya
que la cristalizacién produce la concentracién de volatiles en el liquido residual.

Si un reservorio se encuentra en proceso de alimentar una erupcién o la inyeccion de un
dique, esto significa que estara en movimiento y que las burbujas de gas segregado podran ser
arrastradas junto con el magma. Siempre que no esté ocurriendo una erupcion, las burbujas
existentes tienen tiempo de crecer por difusion y por descompresion a medida que asciende por
flotabilidad a través del magma.
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Capitulo 3

Modelo

La obtencién de resultados comenz6 por la programacién de las ecuaciones de OKADA
correspondientes a los desplazamientos y deformaciones para fuente rectangular finita, en el
software matematico MATLAB. Dentro de las ecuaciones solo se considerd las pertenecientes a
fuentes de tipo strike y dip, asumiendo que ambos tipos contribuyen en la composicién total de la
geometria de un terremoto en zonas de subduccién. Por otro lado, la creacién de los script fué
pensada de tal forma que entregara los resultados en un plano, ya sea en el plano horizontal (yx) o
en el vertical (yz) para un determinado valor de la tercera componente, z 0 x correspondientemente,
donde el desplazamiento total es calculado como la contribucion de cada eje coordenado en un
punto del espacio y la deformacion ( €;,=¢,,T€,,1¢,, ) como el valor total observada en un punto.

La gréfica de los resultados se llevé a cabo en GMT, donde se cre6 dos tipos de script: uno
que grafique el campo de desplazamientos junto al de deformaciones, mientras que el otro grafica el
campo de fuerzas y deformaciones con el fin de comprender la dindmica entre ambos. Los
desplazamientos totales en cada punto del medio-espacio son calculados en GMT utilizando los
archivos generados en MATLAB que contienen cada una de sus componentes coordenados en el
plano dentro de la funcion GRDVECTOR. Las deformaciones son graficados como niveles de
superficies de color rojo a verde , para indicar deformaciones desde compresivas a extensivas.

En el calculo de las fuerzas se utilizaron los valores de deformacién obtenidos en MATLAB
y sobre ellos se calcul6 la primera derivada utilizando la funciéon DDX y DDY de GRDMATH en
GMT en cada una de las dos componentes del plano, para luego con ellas, calcular el vector fuerza
en cada punto y graficarlo sobre el campo de deformacion.

En las primeras exploraciones que se realizaron con el fin de verificar el modelo, se
procedié a determinar el campo de desplazamiento y deformacién en casos de fallas simples cuyos
comportamiento son conocidos. Los casos considerados fueron de fuentes puramente inversa
(A=90°), normal (A=270°), transcurrente dextral (A=180°) y transcurrente sinestral (A=0°), cuyos
resultados son mostrados en las [figura 3.1] y [figura 3.2].

Dentro de las variables de entrada que se utilizé para realizar las figuras se encuentra un
angulo de inclinacion (8) de 45° un largo de falla de 400km, punto c a 60km de profundidad y, un
ancho w (3.1), determinado por este punto, un punto c1 a 20km, que indica la profundidad del borde
superior de la falla , ademas de los angulos de deslizamientos (A) mencionados anteriormente para
definir el tipo de falla, ver [figura 2.5].

w=C= cl

sin(§) G.1)
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Figura 3.1: Grdficos correspondientes a plantas y perfiles de falla tipo inversa (izquierda, superior e inferior,
respectivamente) y normal (derecha, superior e inferior, respectivamente). En rojo deformacién volumétrica
compresiva, en verde deformacion de extension. Las flechas indican la direccion de desplazamientos en puntos del
medio-espacio. Los ejes verticales y horizontales representan distancias en escala de kilémetros. El plano de fractura
considerado posee un dngulo de 45° cubre desde los 0 a 400 km paralelo al eje longitudinal y, corresponde a la
longitud de la zona mds deformada de las imdgenes superiores. Las plantas corresponden a un corte horizontal en
profundidad de 5 km. Las imdgenes inferiores muestran un corte vertical a los 250 km de distancia longitudinal,
cercano al centro de la falla, que abarca una profundidad de los 20 a 60 km la cual es representada por una recta de
color azul.

En las imagenes se muestra claramente una relacion entre la deformacion volumétrica y el

desplazamiento. Se observan zonas desde donde se producen los desplazamientos corresponde a
areas de dilatacién, mientras en lugares hacia donde se dirigen los desplazamientos son areas

19



INFORME DE TESIS 3 Modelo

compresivas del medio [figura 3.1 y figura 3.2 superiores]. Por otro lado en las imagenes que
muestran el campo de fuerza, se observa que el medio al sufrir dilataciones en algunas zonas y
compresiones en otras, produce un gradiente de fuerzas que tiene sentido desde zonas compresivas
en direccién a zonas que sufren extension [figura 3.2 inferiores].
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Figura 3.2: Grdficos correspondientes a plantas de falla tipo transcurrente dextral (izquierda, superior e inferior
respectivamente) y sinestral (derecha, superior e inferior respectivamente). En rojo, deformacion volumétrica
compresiva, en verde, deformacion de extension. Las flechas de las imdgenes superiores indican la direccion de
desplazamientos, mientras que las flechas de las imdgenes inferiores indican la direccion de la fuerza producto de la
deformacién en puntos del medio-espacio. Los ejes verticales y horizontales representan distancias en escala de
kilometros. El plano de fractura considerado posee un dngulo de 45° cubre desde los 0 a 400km paralelo al eje
longitudinal y, corresponde al drea entre las zonas mds deformadas de las imdgenes. Las plantas corresponden a un
corte horizontal en profundidad cercana a los 40km, que coincide con la profundidad media del plano de falla.
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Capitulo 4
Analisis

En la implementacion del modelo, durante el periodo cosismico, se consideré una geometria
de falla planar, utilizando como datos de entrada los resultados de [17]Barrientos & Ward 1990 para
el terremoto de Valdivia 1960. En dicho paper se emplearon datos de observaciones de nivel del
mar y de elevacion para determinar por medio de triangulacién los parametros de la fuente
empleando un modelo de inversién para slip uniforme, obteniendo como resultados una longitud del
plano de falla de 850 km, un ancho de 130 km, dngulo de inclinacién o dip de 20° y momento
sismico igual a 9.4x10* Nm que otorga un desplazamiento de 28.33 m.

Para la fase intersismica se utilizaron basicamente las mismas variables en el modelo de
periodo intersismico de [18]Kanda & Simons (2010), que lo asume como dos planos de fallas
paralelos que empujan un volumen de corteza ocednica por debajo de la placa continental. El
espesor de este bloque considerado es de 25 kilometros asumiendo que solo ingresa la parte elastica
de la corteza. Las variables de entrada utilizadas en esta fase son principalmente las mismas que se
utilizaron en el periodo cosismico, ya que principalmente se utiliza para establecer una comparacién
entre dichos periodos del ciclo sismico.

WEST TRENCH COAST VOLCANIC ARG EAST
PACIFIC OCEAM J‘ 1
rokm  NAZCAPLATE i 2V

P

IR

SlE

FIGURA 4.1: Esquema de corte transversal (longitud-profundidad) que muestra los dos principales periodos del ciclo
sismico. En verde, slip cosismico y en rojo, slip intersismico. En azul los desplazamientos relativos de la placa de
Nazca y Sudamenricana.
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4.1 Analisis de resultados

En esta seccion nos enfocaremos en el analisis de los resultados obtenidos del modelo para
las fases cosismica e intersismica del ciclo sismico [figura 4.1], para posteriormente realizar una
interpretacion de la gréfica de los resultados en base a investigaciones realizadas.

4.1.1 Fase Cosismica

Utilizando como geometria de la fuente un plano de falla homogéneo de tipo inverso y
asumiendo que durante este periodo el bloque mas denso, placa oceanica, se hunde por debajo de
una placa menos densa, continental, es posible ver que en consecuencia se producen
desplazamientos en el medio principalmente ascendentes, especialmente en la region ubicada por
sobre la interfase entre los bloques, pero descendentes lejos de ella. Por lo tanto si se lleva este
analisis a estudiar lo que ocurre en areas cercanas a los volcanes se observa que bajo ellos (entre los
-72° y -73°) el movimiento del medio es levemente descendente. Por otro lado si se estudia el
bloque inferior, vemos que los desplazamientos son generalmente hacia abajo en zonas cercanas a la
falla y con un poco de inclinacion vertical en lugares cercanos al borde superior de la falla, mientras
que mas a mayor distancia es casi nulo [figura 4.2].

FIGURA 4.2: Campo de
desplazamiento y deformacion en
la fase cosismica. El eje vertical
representa distancia en escala de
kilometros, mientras que el eje
horizontal representa distancia en
escala de grados oeste. La
direccion y magnitud de los
desplazamientos estdn
representados por flechas,
mientras que la deformacién en
zonas de color rojo o verde. En
verde la dilatacién y en rojo la
compresion. La recta azul
representa un corte transversal del
plano de falla. La batimetria se
encuentra representada por una
franja azul superficial
representando un corte transversal
realizado a los 40°S.

=50 -
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Ahora, al analizar el campo de deformacién que afecta al medio y el campo de fuerzas que
actta sobre los fluidos durante el periodo cosismico [figura 4.3] se observa que existen dos zonas
donde la deformacién es extensiva maxima, de color verde, y otras dos zonas donde es compresiva
de color rojo. El emplazamiento de estas regiones estd determinado por la geometria del plano de
falla, principalmente por la ubicacién y ancho de la falla.

Si se asume que dentro de la corteza existen fluidos libres o dentro de reservorios, en esta
fase se observa que debido a las deformaciones se crearian zonas de mayor dilataciéon hacia donde
la fuerza impulsaria a dichos fluidos a desplazarse desde zonas de compresién o de menor
dilatacion.

Por otro lado, dentro de este mismo andlisis, se observa un sector mas superficial en los
primeros 10 kilémetros, alrededor de los -72° donde la fuerza que afectaria a los fluidos seria
netamente vertical la cual, por ubicacion, estaria asociada al ascenso de magma a través de centros
volcanicos ubicados sobre esa longitud.

Se observan también zonas de dilatacion cercanas a la costa, sin embargo considerando que
en esta zona no existe evidencia de una conexion a superficie que pudiera permitir una emigracion
de fluidos al exterior, no se considera en el analisis.

FIGURA 4.3: Campo de fuerza y
deformacion en la fase cosismica.
El eje vertical representa distancia
en escala de kilémetros, mientras
que el eje horizontal representa
distancia en escala de grados
oeste. La direccion y magnitud de
la fuerza estdn determinadas por
flechas, mientras que la
deformacion por zonas de color
rojo o verde. En verde dilatacién y
en rojo compresion. La recta azul
representa un corte transversal del
plano de falla. La batimetria se
encuentra representada por una
franja azul superficial
representando un corte transversal
.. realizado a los 40°S.
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4.1.2 Fase Intersismica

Ahora, utilizando como geometria de la fuente dos planos paralelos homogéneos con
deslizamiento opuesto para representar el periodo INTERSISMICO, se observa que los
desplazamientos en los primeros kilometros son completamente opuestos a los observados en el
periodo cosismico [figura 4.4]. En este proceso se aprecia que el tramo que corresponde a la parte
elastica de la placa ocednica (primeros 25 kilémetros), asumida como el bloque de materia que
empuja bajo la placa continental, desciende produciendo empuje sobre el borde de la placa menos
densa, provocando que la superficie de esta tienda a descender. En zonas mas lejanas al borde de la
placa, aproximadamente entre los -72° y -73° se puede ver que los desplazamientos son casi
verticales hacia la superficie, lo que indicaria que en zonas pertenecientes al arco volcanico el
medio tenderia a ascender. Ademas, la porcion de material que subducta bajo la placa continental,
que se encuentra entre ambos planos tiende a descender con un angulo igual a la inclinacién de los
planos, pero con desplazamiento mayor desde los -73° hacia el este.

FIGURA 4.4: Campo  de
desplazamiento y deformacion en la
fase intersismica. El eje vertical
representa distancia en escala de
kilometros, mientras que el eje
horizontal representa distancia en
escala de grados oeste. La
direccion y magnitud de los
desplazamientos estdn
representados por flechas, mientras
que la deformacién en zonas de
color rojo o verde. En verde la
[ dilatacion y en rojo la compresion.
., Las rectas azules representa el
corte transversal de los planos de
falla que delimitan el volumen de
corteza ocednica que subduce bajo
la placa continental. La batimetria
se encuentra representada por una
franja azul superficial
L ! ! 1 1 J representando un corte transversal
o . ot 1 1 1 i realizado a los 40°S.

=100 - )

Se advierte que al igual que durante el periodo cosismico, el campo de deformacion
determina dos zonas de dilatacion (color verde) y dos zonas de compresion (color rojo). El patron
de deformacién muestra que estas zonas estan delimitadas principalmente por los bordes de planos
que representan el periodo intersismico. El plano mayor produce dilatacion por sobre él y
compresién por debajo, mientras que el plano menor genera compresiones por sobre él y
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dilataciones por debajo de él [figura 4.5].

Asumiendo nuevamente que dentro de la corteza existen fluidos libres o dentro de
reservorios de cualquier tamafio o naturaleza, el campo de fuerza tenderia a empujar los fluidos
desde zonas de mayor compresion a otras de menor y por lo tanto el esquema muestra que
principalmente en areas donde en el periodo cosismico presentaba compresién, ahora vemos que
existe dilatacion y en zonas que se presentaba dilatacién se observa el comportamiento opuesto. Se
aprecia una zona de compresién desde antes de los -72° hasta aproximadamente los -74.5° , sin
embargo existe un tramo hasta los -73° donde la compresién disminuye. No obstante, dentro de este
intervalo superficial después de los -72° existe una pequefia zona donde la compresién aumenta
notablemente, lo que indicaria que debido a esa reacciéon los fluidos serian dirigidos hacia
profundidad en dicha zona, mientras que en el periodo cosismico esa es un area de dilatacién y por
lo tanto la fuerza seria dirigida hacia la superficie. Al mismo tiempo, ademas de esta pequefia fuerza
de descenso se advierte una fuerza de ascenso un poco mayor desde aproximadamente los 50 km
(-73°)de profundidad que afectaria a los fluidos en zonas de volcanes las cuales tenderia a
equilibrarse alrededor de los 15 a 20 km de profundidad, entre los -72° y -73°, por lo que se tenderia
a reconocer como una zona propicia para la formacién de reservorios relacionados con la actividad
volcénica de dicha zona.

A su vez, en el periodo intersismico se observa que los fluidos almacenados entre los 20 km
y 60 km de profundidad (-73°) durante periodo cosismico y posiblemente otros magmas generados
en la zona de fusion parcial, son expulsados de dicha zona de retencién debido a una constante
fuerza compresiva que los afecta y serian direccionados principalmente a regiones mas profundas.

] -75 -74 -73 -T2
1 1 4 1
a
20

-40 | | FIGURA 4.5: Campo de fuerza y
£oui deformacion en la fase
[ intersismica. El eje  vertical
-6 - " representa distancia en escala de
i kildmetros, mientras que el eje
_R - = | horizontal representa distancia en
[ escala de grados oeste. La
direccion y magnitud de la fuerza
=16 - estdn determinadas por flechas,
mientras que la deformacion
-120 compresiva en zonas de color rojo
y la deformacion extensiva en
verde. Las rectas azules representa
=140 - - el corte transversal de los planos
/ de falla que delimitan el volumen
_180 - ! | de corteza ocednica que subduce
/ bajo la placa continental. La
| batimetria se encuentra
=180 - I." - representada por una franja azul
superficial representando un corte

_ap :" . ) i transversal realizado a los 40°S.
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4.2 Interpretacion de resultados y discusion

[19]Moreno et al. (2009) implementaron un modelo 3D FEM, utilizando datos de
desplazamiento y deformacién en la zona de ruptura del terremoto de 1960, para analizar el rol de
la geometria en la estimacion del slip en grandes terremotos. Dichos datos fueron recopilados por
[20]Plafker & Savage (1970) y tambien usados por [17]Barrientos & Ward (1990).

y €

FIGURA 4.6: Corte transversal A-A al plano
de falla heterogéneo mostrado en la imagen
izquierda de la [figura 4.7], determinado por el
modelo de inversidn utilizado por Moreno. Esta
geometria heterogénea es usada para calcular
el campo de deformaciones y fuerza mostrados
en la [figura 4.7] derecha y [figura 4.8]
inferior.

Segun los resultados, se encontraron dos areas de parches principales dentro del plano de falla. El
parche mas pequefio y de menor magnitud se encuentra en la regién sur de la falla entre los 43°S y
45.5°S, mientras que el parche principal, al norte de la falla, se caracteriza por poseer los mayores
desplazamientos, dentro de lo que destaca el maximo ubicado a los 40.5°S por un valor estimado de
40 m. Coincidentemente esta latitud es la misma en la ubicacién del volcan Puyehue, que entr6 en
erupcion dos dias después de ocurrido el terremoto de 1960. Inspirados en entender si existe alguna
influencia relacionada con la ubicacién del volcan respecto al parche de mayor desplazamiento se
implement6é el modelo desarrollado en esta tesis con el fin de establecer las deformaciones del
medio y el comportamiento del fluido, influenciado por las fuerzas debido a dichas deformaciones.
Se establecieron dos andlisis para interpretar el comportamiento. En primer lugar se utiliz6 un
modelo de geometria plana con desplazamiento homogéneo en la falla en vista de corte y por otro
lado, con desplazamientos diferenciados, simulando los desplazamientos obtenidos por Moreno
mediante planos de distinto tamafio y magnitud, en vista de planta y corte transversal sobre los
40.5°S [figura 4.6].
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FIGURA 4.7: Relacion entre los parches de distinto slip obtenidos por Moreno gracias al modelo 3D FEM (izquierda)
y deformaciones obtenidas mediente la implementacion de nuestro modelo (derecha). Las zonas de compresion son
caracterizadas por el color rojo, mientras que las tensionales en color verde. El volcdn Puyehue se encuentra sefialado
por medio de un tridngulo azul.

Al mostrar las deformaciones [figura 4.7] en una vista total de la falla se observa que el
volcan Puyehue se emplaza dentro de la zona de mayor deformacién. A su vez, se observa que
desde el plano de falla, las fuerzas producto de estas deformaciones son mayores frente a esa zona
del arco volcanico, sin embargo bajo el mismo volcan, a pesar que las deformaciones son
tensionales de mayor magnitud que en otros lugares, el campo de fuerzas es menor que en otras
zonas.
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FIGURA 4.8: Campo de deformacion y fuerza sobre el
perfil A-A este-oeste y profundidad sobre la zona de mayor
slip (izquierda). En el lado superior derecho, imagen
representativa de la geometria de las deformaciones para
un plano homogéneo de Mo  9.64x10” Nm obtenido por
Moreno del modelo de inversion 3D FEM. En la imagen
inferior derecha se muestra los resultados asumiendo
parches de diferente slip en un intento de simular los
resultados obtenidos por el modelo 3D FEM [figura 4.6].

Analizando lo que ocurre en profundidad se observa que el comportamiento debido a un
plano homogéneo presenta los mismo resultados que fueron analizados en la seccién anterior
[figura 4.7], solamente cambia la profundidad de la zona de maxima dilataciéon donde se supone
seria el lugar hacia donde se dirigirian los fluidos, tomando una profundidad maxima de 55 km
(-73°), puesto que segun los resultados de Moreno, seria la mayor profundidad alcanzada por el
parche. Por lo tanto, como se puede ver el campo de deformaciones es similar y solamente esta
limitado por la geometria del plano de falla. Ahora, al estudiar que ocurre al considerar una falla no
homogénea, se observa que se producen dos zonas hacia donde se dirigirian las fuerzas. I.a mayor
de ella se encontraria a menos profundidad, entre los 10 y 30 km aproximadamente, entre los -73° y
-74°, y seria un resultado de la no homogeneidad del plano de falla en la realidad (imagen inferior
derecha [figura 4.8]). La segunda region, estaria directamente relacionada con el borde inferior del
plano de falla, asi como lo vimos en la imagen superior derecha de la [figura 4.8], sin embargo el
campo de fuerza seria menor debido a que la mayor magnitud estd aproximadamente al centro de
dicho plano, caracterizado por una variacion del desplazamiento en algunas zonas del plano de falla.
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FIGURA 4.9: Seccion del perfil transversal obtenido del modelo, coincidente con el perfil realizado por el proyecto
TIPTEQ a la altura del epicentro del terremoto de 1960. La primer imagen corresponde al campo de fuerza y
deformaciones del periodo cosismico, mientras que la segunda corresponde al periodo intersismico. La tercera imagen
pertenece al perfil de reflexion sismica obtenido por el proyecto.
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Asi se observa que considerando esta dltima geometria, la emigraciéon directa hacia el area de los
volcanes seria menos intensa ya que las fuerzas principales no irian en ese sentido, asi también bajo
el mismo arco, sin embargo esto no quita que una fuerza importante aun siga actuando en su
direccién. Por lo tanto este es un tema a dejar en discusion ya que pueden influir otros factores de
naturaleza diferente que requiera de un tipo de andlisis diferente, ademas del comportamiento
elastico del medio.

Por otro lado, de acuerdo a los resultados de reflexién sismica realizada por el proyecto
TIPTEQ (2008) se reconocen zonas de alta reflectividad que se encuentran a distinta profundidad,
dentro de las cuales, la segunda y tercera mas profundas seria posible relacionarlas con nuestros
resultados.

Entre los 20 y 50 km de profundidad aproximadamente, a 80 km de la costa, se observa una
estructura horizontal en la placa superior, por sobre el plano de falla (imagen inferior [figura 4.9]).
A su vez, en este mismo lugar nuestro modelo muestra una zona de mayor dilatacion en el perfil de
la imagen inferior derecha de la[figura 4.8], hacia donde serian conducidos los fluidos durante el
periodo cosismico. Esto seria atribuible principalmente a la heterogeneidad de los slip del plano de
falla, donde a poca profundidad presenta dilataciones mayores que a profundidades mayores.
[21]Grop et al. (2008) dentro de las posibles explicaciones, interpreta la gran reflectividad de esta
zona como la consecuencia de existir fluidos atrapados justo bajo el granito lo que coincidiria en
parte con nuestra explicacion dada.

FIGURA 4.10: Campo de
deformacion y fuerza sobre la__,
seccién  transversal A-A
mostrado en  [figura 4.8]
para la geometria de plano

de falla heterogénea [figura
4.6], con dngulo de_gn
buzamiento igual a 10°.

Finalmente, acerca de la tercera division comprendida entre los 40 y 70 km, entre los 110
km y 140 km desde la costa, de profundidad se especula que este claro reflector estaria relacionado
a una posible trayectoria de ascenso para los fluidos hacia el arco volcanico. Desde este punto de
vista vemos que nuestro modelo presentaria una zona de alta dilatacién y por lo tanto una zona
hacia donde serian impulsados los fluidos durante el periodo cosismico (imagen superior [figura
4.9]) que calza perfectamente con la regiéon de alta reflectividad que se menciona en el paper, y
desde donde en el periodo intersismico estos fluidos serian continuamente expulsados debido a una
fuerte compresion que existiria en ese lugar (imagen media [figura 4.9]).

Ademas, dentro de la teoria de volcanes, los fluidos que continuamente estarian ingresando
a esa zona corresponderia en parte a material magmatico, fundido a profundidades mayores
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producto de la subduccién, como se menciond antes.

Cuando comparamos los resultados de dilatacion volumétrica obtenidos para la zona bajo el
volcan Puyehue calculamos un valor de 22.31p para el modelo de geometria plana ([figura 4.8]
superior). Ahora si calculamos la dilatacién volumétrica para el modelo de geometria heterogénea
obtenido por Moreno ([figura 4.8] inferior) en la misma zona nos entrega un valor de 20.24p, menor
al calculado con un plano homogéneo. Por otro lado, si hacemos una variacién del angulo de
subduccioén utilizando un buzamiento de 10° y un plano de falla heterogéneo, vemos que el valor
determinado para la deformacién volumétrica en esta misma zona es de 18.52}1, lo que es menor a
los valores obtenidos con anterioridad [figura 4.10]. Respecto a esto, se puede inferir una vez mas
sobre la importancia de la geometria del plano de falla utilizado. Cabe destacar que dentro de la
bibliografia mencionada [4]Walter & Amelung (2010) obtuvieron un valor de 28 para esta misma
zona. Como vemos, los valores presentan una diferencia de 7p aproximadamente, lo que nos lleva a
reflexionar sobre la buena aproximaciéon que entregan los modelos a pesar de ser de naturalezas
muy distintas.
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tiempo de tres afios aproximadamente luego del terremoto.

Las escales de tiempo en que podria gatillarse la erupcion de un volcan en zonas cercanas al
epicentro son dificil de inferir ya que como se dijo anteriormente es necesario considerar aspectos
distintos que se encuentran fuera del trabajo de esta tesis. Sin embargo vemos una fuerte influencia
de las deformaciones a profundidad y bajo el volcan. Analizando la situacion del volcan Puyehue,
vemos que el hecho de entrar en actividad eruptiva dos dias después del terremoto de Valdivia de
1960 podria estar asociado a la ubicacién cercana que tiene respecto al parche de mayor
desplazamiento y por lo tanto, valores de dilatacién volumétrica mayores. Sin embargo, la evidencia
histérica muestra que luego de este terremoto hubo una serie de volcanes que desencadenaron
erupcion, ademas del volcan Puyehue, durante un periodo de tres afios aproximadamente, dentro de
los cuales se encuentran el volcan Planchén Peteroa y Tupungatito en julio de 1960 y nuevamente
entre los afios 1961-1962, el volcan Calbuco ocho meses después del terremoto y el Villarrica en
febrero de 1963 [4]Walter & Amelung (2010).

Con esta informacion se podria pensar que existe una relacion directa entre la ubicacion del
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volcan respecto al plano de falla y el tiempo necesario para detonar una erupcién [figura 4.11]. Por
lo tanto, haciendo el ejercicio de ubicarlos dentro de una escala de tiempo cronologica vemos que
en este sentido el volcan Puyehue se encontraba en las condiciones mas favorables para hacer
erupcién en un corto tiempo como asi ocurri6. Luego corresponderia el Planchon y Tupungatito, sin
embargo estos se encuentran fuera del plano de falla y a 350 km de distancia de la zona de fractura,
por lo que se podria haber esperado una erupcién dentro de una escala de tiempo mayor. Por otro
lado dentro de los registros histéricos de sismos importantes se encuentra el terremoto de
Concepcién de Ms 7.5, el dia 21 de mayo de 1960 precediendo al evento de Valdivia, permitiendo
razonar una posible relacién de este evento con la actividad eruptiva de los volcanes Planchén
Peteroa y Tupungatito. Luego, la erupcion del volcan Calbuco ocho meses después del terremoto de
Valdivia, podria relacionarse directamente con este sismo, sin embargo dentro de las explicaciones
que se podria encontrar a esta tardia accién es que quizds sus condiciones no eran lo
suficientemente favorables, ya que se encontraba frente a una zona dentro de la falla de menor
desplazamiento y por lo tanto sus valores de dilatacién volumétrica seria un tanto menor y tomaria
un tiempo mayor en propagar diques o fisuras que puedan favorecer la migraciéon de fluidos, en
primera instancia. Finalmente, el volcan Villarrica, ubicado cercano al epicentro, por lo tanto en la
zona mas septentrional del plano de falla entré en actividad eruptiva aproximadamente tres afios
luego del terremoto. A pesar de que en dicha zona la dilatacion volumétrica bajo los volcanes es
menor, no deja de ser importante y por lo tanto se hubiera esperado actividad eruptiva en un tiempo
menor. Sin tener una respuesta inmediata para explicar este acontecimiento, nuevamente
esperariamos una explicacion desde el punto de vista del comportamiento de los fluidos o de la
actividad propia del volcan.

Finalmente, a modo de ejercicio se calculo el volumen de gases posiblemente emitidos
durante la erupcion del volcan Puyehue. De acuerdo a la teoria de calculo vectorial, es posible
calcular el volumen interno delimitado por la superficie de un cuerpo mediante la integral de
volumen (4.1).

v=[[[ V-udv (4.1)

Donde i para nosotros es el vector desplazamientoy Vi es la divergencia del desplazamiento
o dilatacion volumétrica, ambos determinados gracias a las ecuaciones de Okada. Por lo tanto como
ya conocemos el valor de la divergencia dentro de los puntos de una grilla volumétrica, es posible
obtener el volumen total dentro de esta grilla mediante la forma discreta (4.2)

v=>.ViVv,, (4.2)

Donde los vértices del cubo estan definidos por los puntos de la grilla. De esta forma se calcul6 el
volumen de los gases emitidos por el volcan asumiendo una profundidad de 5 km ya que segtin la
teoria las cdmaras magmaticas superficiales no alcanzan profundidades mayores a esa y un diametro
de 10 km para cubrir por completo la base y tomar en gran parte la zona de mayor dilatacién bajo el
volcan (cercano a los 72° en [figura 4.8] inferior). Asi el valor obtenido para una posible emision de

SO, esde 1.181x10’m’ ode 3.6x10'ton asumiendo una densidad de 3.049kg/m’ en el
punto de ebullicién [22] Enciclopedia Airliquide.

32



INFORME DE TESIS 5 Conclusién

Capitulo 5
Conclusion

En este trabajo se estudio el efecto del campo de deformaciones y desplazamientos internos
que afectarian a fluidos dentro de la corteza y en zonas vecinas al arco volcanico durante el ciclo
sismico, especialmente el impacto de terremotos de gran magnitud durante el periodo cosisimico.
Para ello se implement6 un modelo mateméatico basado en la programacion de las ecuaciones de
Okada en tipos de fuente rectangular homogéneo. Se comenz6 por realizar modelaciones ficticias,
para posteriormente utilizar variables de entrada de un terremoto real y finalmente comparar los
resultados con publicaciones relacionadas.

Los resultados obtenidos del modelo dejan en evidencia el impacto que produce la
subduccién de la placa ocednica bajo la continental a nivel de deformacion de la corteza, cuyas
variaciones actuarian directamente sobre los fluidos haciendo que estos se desplacen desde zonas de
mayor presién a otras de menor.

Durante el periodo cosismico, se observa en zonas bajo el arco volcanico una fuerza de
ascension  que se ejerce sobre los fluidos proveniente desde la corteza mas superficial, lo que
concordaria con el aumento de la actividad volcanica evidenciada en algunos centros luego de
ocurrido un terremoto en cercanias de hasta cientos de kilémetros del volcan. Mientras tanto, en la
fase intersismica las fuerzas impulsarian a los fluidos a descender a zonas mas profundas,
disminuyendo la actividad eruptiva resultante del campo de deformaciones internas.

Inicialmente se utiliz6 un modelo de geometria plana y slip homogéneo donde
principalmente se observ6 una zona de alta deformacion tensional, relacionada con el borde inferior
del plano, que se podria evidenciar en datos de reflecitidad sismica del proyecto TIPTEQ designada
como una posible trayectoria de ascenso de fluidos hacia el arco volcanico. Sin embargo al
considerar un plano de slip heterogéneo se aprecia la aparicién de una nueva zona altamente
dilatada ubicada a profundidades menores, disminuyendo el protagonismo de la deformacién mas
profunda, ya que desde el punto de vista de la fuerza, en esta zona seria mayor y por lo tanto la
mayor parte de los fluidos seria dirigido en esa direccion . Asi, desde el punto de vista de la
geometria vemos que esta nueva regién de formacién estd relacionada con la existencia de
pequefios planos de slip de mayor magnitud o mejor dicho con una distribucion heterogénea del
slip. Este ultimo perfil es el que mejor calza con los resultados obtenidos por el proyecto TIPTEQ,
por lo tanto nos entrega una vision mas realista de lo que pasa en el interior de la corteza.

Tomando en cuenta los comentarios anteriormente expuestos se puede concluir que
principalmente tanto las variaciones del deslizamiento como el tamafio de sus respectivos planos,
juegan un rol importante en la distribucién del campo de deformaciones, llegando a generar nuevas
zonas de deformaciones que influyan de manera significativa en el direccionamiento de los fluidos,
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gracias al efecto de borde de los nuevos planos de deslizamiento que actian sobre el medio
proximo.

Los valores de strain obtenidos para el terremoto de Valdivia de 1960 son del mismo orden y
bastante parecidos a los obtenidos por [4]Walter & Amelung (2010) y por lo tanto nos entrega
mayor confiabilidad sobre los resultados de esta tesis.

Al intentar determinar una escala de tiempo para una eventual erupcion, es posible pensar
que la magnitud de la dilatacién directamente podria favorecer la propagacion de fisuras o diques
que permitan la migracién de fluidos. Sin embargo, es algo dificil de comprobar ya que los registros
no han mostrado una tendencia clara hacia esta accion. Por lo tanto, considerando sé6lo este punto de
vista es dificil determinar el tiempo que tardaria en presentar actividad eruptiva un volcan que se
encuentre perturbado por dilataciones presentes en su entorno.

Por lo tanto, se puede concluir que el modelo entrega una buena primera aproximacién del
comportamiento de los fluidos durante el ciclo sismico, a pesar que solo considera los aspectos
elasticos del medio. Quizds una ampliacion del andlisis asumiendo una descripcién en base a la
mecanica de fluidos y termodindmica nos permitiria mejorar el modelo y entregaria un
acercamiento aun mas realista de los procesos volcanicos previos a una erupcion de estas
caracteristicas.

Se pudo ver que ademas de calcular el campo de deformaciones y su correspondiente campo
de fuerzas, el modelo puede tener otras aplicaciones basaindonos en estos mismos parametros. Asi es
como calculando la dilatacién volumétrica fue posible obtener un valor aproximado de SO,
emitido durante una erupcion.

En conclusién, el campo de deformacion del medio en zonas cercanas al volcan entrega un
aporte significativo al movimiento de fluidos dentro de la corteza y por lo tanto podria
desencadenar en un eventual gatillamiento de una erupcién.
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Anexo A.

A.1. Script modelo de Okada

%% Dilatacién volumétrica debido a una falla finita homogénea

oo 1o oo o To o oo oo To o o oo To o o o o ToTo o o o ToTo o o o ToTo o o o ToTo o o o ToTo o o o ToTo o o o ToTo o o o To To o o o To To o o o T To o o o o To o o
Tl ToToTo o o o o ToToToTo oo o o o o Jo ToTo oo o o o o o To ToTo oo oo o o T ToTo oo o o o o Jo To To oo o o o o o o To T oo oo o o T To T oo o oo
%% Variables de entrada para modelar el terremoto de Valdivia

Mo=9.64%1e22;

slip=112*pi/180;

dip=20%pi/180;

strike=0%pi/180;

1=850%1000;%579.927%1000;

c=64.5%1000;7%62.428%1000;

c1=20%1000;

w=(c-c1)/sin(dip);

A=Mo/ (3*1e10*1*w) ;

oo ToToToTo o o o oo ToToToTo o o o o oo ToToTo oo o o o o fo To ToTo oo o o o o o ToTo oo fo o o o Jo To To oo o o o o o To ToTo oo o o o o To o o oo
)

mhu=3%*1e10;

lambda=3*1e10;

alpha=(lambda+mhu)/(lambda+2*mhu) ;

oo 1ooTo o ToTo oo o ToTo o o oo To o To o o ToTo o o o ToTo o o o ToTo o o o ToToTo o o ToTo o o o ToTo o o o To To o o o To To o o o To ToTo o oo o oo oo o
)

x1=250%1000;

Tolo1o oo o ToTo o o o ToTo o o o foTo o o o o ToTo o o o To oo o o ToTo o o o ToTo o o o ToTo o o o ToTo o o o To To o o o Jo To o o o Jo To o o o o To o o o o To 1o o
Ymax=300%*1000;

Ymin=-150%1000;

deltaY=-40%1000;

oo 1o oo o To o o 1o o ToTo o o o ToTo o To o o To o o o o To oo o o ToTo o o o ToTo o o o ToTo o o o ToTo o o o ToTo o o o ToTo o o o To To o o o T To o o o o To 1o o
Zmax=0%1000;

Zmin=-150%1000;

deltaZ=10*1000;
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Tolo1o oo o ToTo o o o foTo o o o foTo o o o o To o o o o To o o o o ToTo o o o ToToFo o o ToTo o o o ToTo o o o To To o o o To To o o o ToToFo o o o o oo oo o
b
oo ToToToTo o o o oo foToToTo o o o o o o ToToTo oo o o o o o To ToTo oo o o o o To ToTo oo o o o o Jo ToTo oo o o o o o To ToTo oo o o o o To o o oo
)

for tip=1:2
if tip==
tipo='stk';
elseif tip==2
tipo='dip';
end
k1=0;

for yl=Ymax:deltaY:Ymin

for z=Zmin:deltaZ:Zmax
y=x1*sin(strike)+yl*cos(strike);
x=x1*cos(strike)-yl*sin(strike);

for k=[z -z]
d=c-k;
p=y*cos (dip)+d*sin(dip);
g=y*sin(dip)-d*cos(dip);
shil=x-1;
shi2=x;
ethal=p-w;
etha2=p;

i1=0;
for i=[shil shi?2]
for j=[lethal etha?]
R=sqrt(i~2+j~2+q72);
Y=j*cos(dip)+gq*sin(dip);
D=j*sin(dip)-g*cos(dip);
C=D+k;
S=comp(R,1i,j,dip,q,k);
K=sub(R,D,i,q,S(4),dip,Y);
J=jotas(R,i,Y,D,K(1),K(2),K(4),S(4),dip);
L=sud_2(R,Y,D,C,S(1),S(2),s(5),s(7),S(9) ,dip,q,k,1i);
N=sud_3(R,Y,D,C,S(1),S(2),5(5),S(7),s(9) ,dip,q,k,1);

switch lower (tipo)
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case {'stk'}
U=Ax*cos(slip);
fal=-((1-alpha)/2)*q*S(4)-(alpha/2)*i~2xq*S(5) ;
fb1=i"2*q*S(5)-((1-alpha)/alpha)*J(1)*sin(dip);
fc1=(1-alpha)*S(8)*cos(dip) —alpha*q*S(9) ;

ka2=(alpha/2)*L(1);

kb2=-L(1)+((1-alpha)/alpha)*((1/R)+J(5))*sin(dip);

kc2=2% (1-alpha)* ((D/R"3)-S(8) *sin(dip))*sin(dip)-
(Y/R™3)*cos(dip)-alphax* (((C+D)/R~3)*sin(dip)-(j/R"3)-((3*C*Y*q) /R"5));

ka3=((1-alpha)/2)*((cos(dip) /R)+q*S(4)*sin(dip))-
(alpha/2)*q*L(2);

kb3=q*L(2) - ((1-alpha)/alpha)*(q*S(4)-J(6))*sin(dip);

kc3=-(1-alpha)*(q/R"3)+((Y/R"3)-S(8) *cos(dip))*sin(dip)
+alpha*(((C+D)/R™3)*cos(dip)+((3*C*D*q) /R"5)-(S(8) *cos(dip)
+q*S(9))*sin(dip)) ;

la2=(alpha/2)*N(1);
1b2=-N(1)+((1-alpha)/alpha)*Y*K(1)*sin(dip) ;
1c2=2%(1-alpha) * ((Y/R"3)-S(8)*cos(dip))*sin(dip)+
(D/R™3)*cos(dip)-alphax* (((C+D)/R~3)*cos(dip)+((3*C*D*q) /R"5)) ;
la3=-((1-alpha)/2)*((sin(dip) /R)-g*S(4)*cos(dip))-
(alpha/2)*q*N(2) ;
1b3=q*N(2)+((1-alpha)/alpha)*K(3)*sin(dip);
1c3=((Y/R"3)-S(8)*cos(dip))*cos(dip) -
alpha* (((C+D)/R"~3)*sin(dip)-((3*C*Y*q) /R"5)-
S(8)*(sin(dip)) ~2+q*S(9)*cos(dip));
fc2=(1-alpha) *((cos(dip) /R) +2*q*S(4) *sin(dip)) -
alpha*((C*q)/R™3);
fc3=(1-alpha)*q*S(4)*cos (dip)-alpha* (((C*j)/R"3)~
k*S(4)+i"2x3(7));

case {'dip'}
U=A*sin(slip);
fal=-(alpha/2)*((i*q)/R"3);
fb1=((i*q) /R"3)+((1-alpha)/alpha)*J(4)*sin(dip) *cos(dip);
fcl=-(1-alpha)*(i/R"3)*cos(dip)+i*q*S(5)*sin(dip)
+alpha* ((3*C*i*q) /R75);

ka2=((1-alpha)/2)*D*S(1)+(i/2)*S(4)*sin(dip)+
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(alpha/2)*j*L(3);
kb2=-j*L(3)-i*S(4)*sin(dip)+((1-
alpha)/alpha)*J(2)*sin(dip)*cos(dip);
kc2=(1-alpha) *(S(1)-Y"2xS(2))-
alpha*C* ((D+2*q*cos (dip) ) *S(2) -Y*j*q*S(3)) ;
ka3=((1-alpha)/2)*Y*S(1)-(alpha/2)*q*L(3);
kb3=q*L (3)+((1-alpha)/alpha)+J(3) *sin(dip) *cos(dip) ;
kc3=i*L(5)*sin(dip)
+Y*D*S (2) +alpha*C* ((Y+2*q*sin(dip) ) *S(2)-Y*q~2*S(3));

la2=((1-alpha)/2)*Y*S(1)+(i/2)*S(4)*cos(dip)+
(alpha/2)*j*N(3);

1b2=-j*N(3)-i*S(4)*cos (dip)-((1-
alpha)/alpha)*i*K(1)*sin(dip)*cos(dip);

1c2=(1-alpha)*Y*D*S(2) -alpha*Cx* ((Y-
2*q*sin(dip) ) *S(2)+D*j*q*S(3)) ;

la3=-((1-alpha)/2)*D*S(1)-(alpha/2)*q*N(3);

1b3=q*N(3) - ((1-alpha)/alpha)*K(5)*sin(dip)*cos (dip) ;

1c3=-i*N(5)*sin(dip)+S(1)-D"2*S(2)-alpha*C+ ((D-
2%q*cos (dip))*S(2)-Dxq~2xS(3));

fc2=(1-alpha)*Y*S (1) -alpha*C*j*q*S(2) ;

fc3=-D*S(1)-i*S(4)*sin(dip)-alpha*C*(S(1)-q~2*S(2));

end

if k==
il=i1+1;
j1(i1,:)=[fal fbl fcll;
k2(il,:)=[ka2 kb2 kc2];
k3(i1, :)=[ka3 kb3 kc3];
12(i1,:)=[1a2 1b2 1c2];
13(i1,:)=[1a3 1b3 1c3];
uz(il,:)=[fc2 fc3];
elseif k==-z
il=il1+1;
J1(i1,:)=fal;
K2(i1,:)=[ka2 ka3];
L2(i1,:)=[1a2 1la3];

end
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end
end
end

jla=j1(4,1)-j1(3,1)-j1(2,1)+j1(1,1); j1A=J1(4)-J1(3)-J1(2)+J1(1);
jlb=j1(4,2)-j1(3,2)-j1(2,2)+j1(1,2); jlc=j1(4,3)-j1(3,3)-j1(2,3)+j1(1,3);
k2a=k2(4,1)-k2(3,1)-k2(2,1)+k2(1,1); k2A=K2(4,1)-K2(3,1)-K2(2,1)+K2(1,1);
k2b=k2(4,2)-k2(3,2)-k2(2,2)+k2(1,2); k2c=k2(4,3)-k2(3,3)-k2(2,3)+k2(1,3);
k3a=k3(4,1)-k3(3,1)-k3(2,1)+k3(1,1); k3A=K2(4,2)-K2(3,2)-K2(2,2)+K2(1,2);
k3b=k3(4,2)-k3(3,2)-k3(2,2)+k3(1,2); k3c=k3(4,3)-k3(3,3)-k3(2,3)+k3(1,3);
12a=12(4,1)-12(3,1)-12(2,1)+12(1,1); 12A=L2(4,1)-L2(3,1)-L2(2,1)+L2(1,1);
12b=12(4,2)-12(3,2)-12(2,2)+12(1,2); 12c=12(4,3)-12(3,3)-12(2,3)+12(1,3);
13a=13(4,1)-13(3,1)-13(2,1)+13(1,1); 13A=L2(4,2)-L2(3,2)-L2(2,2)+L2(1,2);
13b=13(4,2)-13(3,2)-13(2,2)+13(1,2); 13c=13(4,3)-13(3,3)-13(2,3)+13(1,3);
u2c=uz(4,1)-uz(3,1)-uz(2,1)+uz(1,1); u3dc=uz(4,2)-uz(3,2)-uz(2,2)+uz(1,2);

dUx=(U/ (2*%pi))* (jla-j1A+jlb+z*jlc) ;
dUy=(U/ (2*pi) ) * ((k2a-k2A+k2b+z*k2c) *cos (dip) - (k3a-
k3A+k3b+z*k3c)*sin(dip)) ;
dUz=(U/ (2*pi) ) *((12a+12A+12b-u2c-z*12c)*sin(dip) +(13a+13A+13b-u3c-
zx13c)*cos(dip));
if tipo=='stk'
k1=k1+1;
dUs (k1, :)=dUx+dUy+dUz;
elseif tipo=='dip'
k1=k1+1;
dud (k1, : ) =dUx+dUy+dUz;
end
end

end
end
dUt=dUs+dUd;
X=[1; z=[1; v=[1;
for yl=Ymax:deltaY:Ymin

for z=Zmin:deltaZ:Zmax
Z=[Z z/1000];
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%Y=[Y -1*x(((y/1000)-177.2)/86)-74.83];
Y=[Y -1%(y1/1000)]1;
X=[X 40];
end
end
X=X'; Y=Y'; Z=Z';
M=[X Y Z dUt];

fidil=fopen('deform_YZ_sO.txt','w');
fprintf(£fid1,'%3.3f %3.3f %3.3f %16.15f\n',M');
fclose(fidl);

A.2, Script imagenes en GMT

##Grafica el campo de deformacidén y fuerza
reg=-76/-71.4816/-60/5
reg2=-76.5979/-71.4816/-200/0
ps=grad_YZmorenoN_10.ps

more deform_cosisYZ_moreno680_10.txt | awk '{print $2, $3, $4}' >

fza_yz_cosis.xyz

more deform_cosisYZ_moreno680_10.txt | awk '{print (($2+177.2)/86)-75.10,
$3, $4}' > deform_yz_cosis.xyz

surface deform_yz_cosis.xyz -Gdeform_yz_cosis.grd -R$reg2 -I10.058139/1.0
grd2cpt deform_yz_cosis.grd -Cred2green -R$reg2 > grad.cpt

## Pone color a los contornos
grdimage deform_yz_cosis.grd -Cgrad.cpt -B1/20WsNe -JX15.0 -R$reg -P -V -K
> $ps

## Grafica los contornos de dilatacidén o compresién
grdcontour deform_yz_cosis.grd -B1/20WsNe -JX15 -C0.5 -A2.0 -R3reg
-W0.5p/0/0/0 -Gd10c -0 -K >> $ps

## Calcula las derivadas de los achivos en kilometros

surface fza_yz_cosis.xyz -Gfza_yz_cosis.grd -R-300/140/-200/0 -15.0/1.0
grdmath fza_yz_cosis.grd DDX = dPdy_cosis.grd
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grdmath fza_yz_cosis.grd DDY = dPdz_cosis.grd

## combierte las derivadas grd en xyz ya en grados
grd2xyz dPdy_cosis.grd > dPdy_cosis.xyz
grd2xyz dPdz_cosis.grd > dPdz_cosis.xyz

more dPdy_cosis.xyz | awk ‘'{print ((($1+177.2)/86)-75.10), $2, $3}' >
dPdy_cosisGR.xyz
more dPdz_cosis.xyz | awk '{print ((($1+177.2)/86)-75.10), $2, $3*x1}' >
dPdz_cosisGR.xyz

#Cambia las derivadas de archivo xyz a grd
surface dPdy_cosisGR.xyz -GdPdy_cosisGR.grd -R$reg2 -I0.058139/1.0
surface dPdz_cosisGR.xyz -GdPdz_cosisGR.grd -R$reg2 -I0.058139/1.0

# Grafica los vectores de fuerza
grdvector dPdy_cosisGR.grd dPdz_cosisGR.grd -I0.09/7.5 -JX15.0 -R3reg
-Q0.031/0.12i/0.09in0.55i -GO -S0.5i -0 -K >> $ps

# grafica el plano de falla

psxy -R$reg -JX15.0 -W20/0/0/255 -0 -K <<END>> $ps
-75.15 -4.148

-73.06 -55

END

## pone la topografia
project -C-76.678/-40.58 -E-70.562/-40.58 -G0.001 > track2.xy

grdtrack track2.xy -Gwl00s10.Bathymetry.srtm.grd > topotrack2.xydz

more topotrack2.xydz | awk '{print $1, ($4+650)/1000}' |psxy -R¥reg -JX15.0
-B -W8/0/0/255 -0 -K >> $ps
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