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Resumen

Existen dos tipos de simulacién de tsunami generado por terremotos submarinos, el estatico
y el temporal. En el estatico se simula la liberacion de toda la energia de la deformacion en un
mismo instante, mientras que en el temporal se considera el tiempo de ruptura de cada subfalla
del modelo heterogéneo de deformacién, por lo que se analiza si la componente temporal juega un
rol en la generacién del tsunami. Para ésto se utilizan tres terremotos tsunami (Nicaragua en 1992,
Java en 1994 y Java en 2006) y un terremoto de larga duracién (Valdivia en 1960). Los terremotos
tsunami son elegidos debido a que en Todorovska y Trifunac, 2001 se muestra que los terremotos
que poseen baja velocidad de ruptura son capaces de lograr tsunami que sufren amplificacién de
olas durante su propagacion. Valdivia fue elegido porque en Cifuentes y Silver, 1989 se muestra
su funciéon temporal de deslizamiento mostrando una ruptura de 1500 segundos, por lo que se
analiza si la larga duracion afecta a la interferencia de ondas al considerar el modelo temporal. La
simulaciones se logran con datos de Ye et al., 2016 y Moreno et al., 2009.

La primera parte de esta investigacion correspondiente a los terremotos tsunami muestra que
ellos no presentan diferencias significativas entre ambas senales dado que las rupturas son cortas
tanto espacial como temporalmente, con diferencias de amplitud maximas de 1 centimetro y di-
ferencias de tiempos de llegada de maximo 2.7 minutos. Ademas, los registros no reproducen el
mismo orden de magnitud registrado por lo que se infiere que la causa probable de los grandes
registros de los terremotos tsunami no tiene relacion con la velocidad lenta de ruptura sino que
puede tener relacion con el tipo de margen en que se llevan a cabo dando paso a algiin mecanismo
generador como deslizamientos de tierra submarinos, splay faults, entre otros.

La segunda parte de la investigacion se basa en el tsunami generado por el terremoto de Val-
divia, cuya distribucién de deslizamiento temporal es construida a partir de la funcién temporal
entregada por Cifuentes y Silver, 1989. En este caso el modelo temporal si muestra diferencias
significativas tanto en amplitud y hora de llegada. Hacia el norte y sur de la falla los mareogramas
muestran amplitudes maximas muy similares entre senales y las diferencias que hay con los regis-
tros alcanzan hasta alrededor de un metro de amplitud, mientras que los ubicados al centro de la
falla alcanzan diferencias en amplitud de hasta 7 metros con la observacién, y hasta 70 centimetros
entre senales.

La tercera y tultima parte de la investigacién consiste en propagar el tsunami de Valdivia hasta
las islas de Hawaii para comparar las horas de llegada de cada modelo de ruptura con las horas
registradas por maredgrafos operativos en ese momento publicados por Symons y Zetler, 1960. En
este caso el modelo temporal reproduce mucho mejor los resultados que el estatico, alcanzando
diferencias de a lo mas 11 minutos, mientras que el modelo estatico alcanza diferencias de incluso
32 minutos. Las maximas amplitudes muestran que en los primeros dos maredgrafos el modelo
estatico tiene menor diferencia con los registros y el modelo temporal tiene menor diferencia para
los ultimos dos maredgrafos.
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Capitulo 1

Introduccion

Un tsunami es un fenémeno no ajeno a la sociedad, debido a la gran ocurrencia de ellos alrede-
dor del mundo. Existen diversas zonas mas propensas que otras a presenciar este tipo de eventos
por el hecho de que se generan con mayor probabilidad a causa de terremotos, y nuestro planeta
tiene una corteza compuesta de placas tectonicas cuyos bordes convergentes colisionan constante-
mente. Un tsunami es una ola de mar de origen local o distante que resulta de desplazamientos
del fondo ocednico de gran escala asociados con grandes terremotos, deslizamientos o explosiones
de islas volcanicas. Es decir, se genera por perturbaciones del fondo oceanico que impulsan y des-
plazan verticalmente una columna de agua dando origen a un frente de ondas, cuyas longitudes
son del orden de cientos de kilémetros y tienen alturas menores a un metro en agua profunda. Los
periodos varian desde minutos hasta la hora, se propagan a gran velocidad en todas las direcciones
desde la zona de origen, y al acercarse a la costa, las alturas pueden ser muy grandes ( Wiegel, 1970;
Satake, 2002). La forma con la que llega un tsunami a la costa depende de varios factores como
lo son la magnitud del fenémeno causante, la dimension y periodo de las olas, la configuracién
que tenga dicha costa, la batimetria del medio de propagacién, la topografia de la superficie que
alcanza, obstdculos, etc, pues todo eso influye en el impacto que tenga el mencionado frente de
ondas al llegar a la costa.

Para la simulacién de tsunamis generados por terremotos se utilizan dos tipos de modelo, el
estatico y el temporal. La diferencia radica en que el modelo estatico considera una ruptura de la
falla de manera instantanea a lo largo de toda el area de ruptura mientras que el modelo temporal
considera el tiempo de ruptura de cada subfalla que comprende a la falla general. Ademads, el
modelo estatico es ampliamente utilizado ya que necesita mucho menos recursos computacionales
y se puede realizar con la primera solucién de la fuente sismica.

En la literatura se han encontrado algunos casos donde la forma de onda del tsunami se compor-
ta de una manera distinta a la esperada, por ejemplo, el terremoto de Nicaragua en 1992 ( Kanamori
y Kikuchi, 1993). Todorovska y Trifunac, 2001 mostraron simulaciones numéricas de una fuente
virtual en la que una ola de tsunami puede presentar amplificacion en su propagacion alcanzando
mayor altura que la esperada de sus ondas sismicas. Han habido casos en donde las olas generadas
son muy grandes para la cantidad de energia liberada en el terremoto, por ejemplo, Java en 1994
(Abercrombie et al., 2001), lo cual serd analizado con el propésito de ver si las velocidades lentas de
ruptura juegan algun rol en las alturas de ola alcanzadas. Ademas, se incorporara el estudio de si el
hecho de que la fuente sismica sea de larga duracion aporta alguna diferencia entre modelos estati-
cos y temporales. Para lo ultimo se analizard como caso especifico el terremoto de Valdivia de 1960.



1.0.1. Hipotesis

La hipdtesis de esta investigacion es que las olas de tsunami se veran afectadas por diferentes
caracteristicas del evento en términos de velocidades y duracién de la ruptura. Para los terremotos
tsunami, las olas del tsunami generado bajo el modelo temporal de ruptura seran diferentes debido
a amplificaciones de ola producto de que las velocidades de tsunami y las de deformacion seran
similares. En el terremoto de larga duracién, las olas del tsunami generado bajo el modelo temporal
de ruptura seran diferentes debido a interferencias producto de las rupturas tardias.

1.0.2. Objetivos
Objetivo general

= Analizar el cambio en la senal del tsunami al considerar los factores de velocidad de ruptura y
duracion de ruptura en un modelo temporal y compararlo con un modelo estatico utilizando
los terremotos de Nicaragua en 1992, Java en 2004, Java en 2006 y Valdivia en 1960.

Objetivos especificos

= Simular tres tsunami producidos por los terremotos tsunami de Nicaragua en 1992, Java en
1994 y Java en 2006 utilizando el modelo estatico y el modelo temporal de ruptura.

» Simular el tsunami de larga duraciéon de Valdivia en 1960 utilizando el modelo estatico y el
modelo temporal de ruptura.

= Hacer una comparacién de amplitudes modeladas con observaciones para cada uno de los
tsunami simulados.

= Propagar el tsunami de Valdivia hasta Hawaii para comparar las horas de llegada con regis-
tros reales.



Capitulo 2

Marco teorico

2.1. Terremotos

Un terremoto es una ruptura repentina de una falla incrustada en la corteza. Esta ruptura hace
que se radien ondas elasticas hacia la superficie de la tierra haciendo vibrar el suelo. La vibracién
asociada tiene un espectro de frecuencias muy amplio, yendo desde decenas de hertz a cientos de
segundos. En el registro de esta vibracion, las componentes de periodos mayores son menos visibles
y no son reconocibles. Dependiendo del tipo de ruptura, el contenido de frecuencia predominante
es diferente. Existen tipos de ruptura que tienen componente predominante en el sismograma de
largo periodo, y estos tipos de ruptura son denominados terremotos lentos, los cuales tienen una
duracién mucho mayor que un terremoto normal y radian mucho menos energia (Kato, 1989).

2.1.1. Terremotos lentos

Existe una clasificacién de terremotos relacionada directamente con su velocidad de ruptura.

Los terremotos comunes poseen una velocidad en el rango de 1 km/s y 10 km/s. En este caso
las dislocaciones asociadas se propagan con velocidades aproximadas a las de cizalle en el medio.
Cuando la velocidad del terremoto esté en el rango de 0.1 km/s y 1 km/s se dice que el terremoto
es lento (Ide et al., 2007; Todorovska y Trifunac, 2001), el cual puede consistir de uno o varios
eventos de alta velocidad (lo cual produce el tren usual de ondas de alta frecuencia) con largos
retrasos entre eventos sucesivos acompanados de deslizamiento que puede contribuir a altas am-
plitudes. Cuando la velocidad de ruptura esta bajo los 0.1 km/s y sobre 0.01 km/s se dice que el
terremoto es silencioso (Ide et al., 2007; Todorovska y Trifunac, 2001).
Una prueba de la existencia de estos eventos fue realizada comparando la tasa de liberacién de
momento en zonas de subduccién. Si todo el esfuerzo acumulado a lo largo de la interfaz de la
placa es liberado mediante energia sismica, entonces lo légico seria que el momento liberado al
ocurrir un terremoto sea igual al momento acumulado. Para esto, en un estudio se examiné dicha
hipétesis encontrando que el momento total liberado por terremotos a lo largo de la interfaz de la
placa es mucho menor que el momento total acumulado en el periodo intersismico, lo cual significa
que existen otros procesos lentos desconocidos que liberan el momento restante (Kawasaki et al.,
2001). Cuando estos procesos lentos ocurren en en el fondo marino y son capaces de generar un
tsunami mucho mas grande que el esperado de sus ondas sismicas se denominan terremotos tsu-
nami (Kanamori, 1972).



2.1.2. Terremotos tsunami

El concepto de terremotos tsunami fue introducido en la literatura por H. Kanamori en el ano
1972, cuando publicé una investigacion acerca del mecanismo de este tipo de terremotos. Este
concepto es definido como un terremoto que excita tsunami mucho mas grandes que los esperados
de sus ondas sismicas. Una forma de clasificar un terremoto como terremoto tsunami es cuando
existe una diferencia significativa entre la magnitud de momento M, y la magnitud de superficie
My, donde M, se relaciona con la cantidad de energia liberada mientras que M, tiene que ver
directamente con la amplitud de la onda superficial (Kanamori, 1972). Kanamori indicé que la
gran discrepancia entre ondas sismicas y de tsunami puede deberse a procesos de ruptura largos
y lentos. La deformacién lenta anormal en la fuente de este tipo de eventos podria ser una ma-
nifestacién de viscoelasticidad de una zona débil bajo el margen interno de las fosas (Kanamori,
1972).

Cuando los terremotos tsunami fueron por primera vez reconocidos, se pensoé que la causa de
la deficiencia de energia de corto periodo era el deslizamiento lento en las interfaces de subduccién
(Kanamori, 1972), pero mas tarde se sugirié que una causa de estos eventos fuese una falla con
alto dip ubicada en el prisma de acrecion (Fukao, 1979), pues el deslizamiento vertical en una falla
empinada se considera mas favorable para la generacién de un tsunami.

De los registros de terremotos tsunami la mayoria se pensaba en tener relacién con presencia de se-
dimentos en el prisma de acrecién (el prisma de acrecién corresponde a la capa superior de material
en una placa tecténica, con sedimentos que se acumulan y deforman donde las placas continental
y oceanica colisionan. Estos sedimentos son arrastrados de la parte superior de la corteza oceanica
subductante y son adheridos al borde la placa continental (https://earthquake.usgs.gov/learn/gloss
ary/?term=accretionary %20wedge)), pero se descubrié que en otros terremotos tsunami habia una
ausencia de sedimentos en sus fosas respectivas (Kanamori y Kikuchi, 1993). Es por esto que se
han sugerido dos tipos de terremotos tsunami (ver Figura 2.1):

= De margen acrecionario: El primer tipo corresponde a aquellos que ocurren en fosas con
grandes montos de sedimento y en el prisma de acrecion. En este caso, aunque la ruptura
pueda no alcanzar el fondo oceanico, un hundimiento ocasional podria ser el responsable de
causar un terremoto tsunami tan grande.

= De margen no-acrecionario: El segundo tipo es el que ocurre en zonas de subduccién sin
grandes montos de sedimento. En estas zonas los sedimentos estan completamente subduc-
tados y la interfaz de placa estd llena de sedimentos suaves (Von Huene y Scholl, 1991). En
este caso, el slip puede extenderse hasta la superficie, rompiendo a través de una interfaz de
placa relativamente débil llena de sedimentos.
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Figura 2.1: Se muestran los dos tipos de lugares donde podrian ocurrir terremotos tsunami, un
margen acrecionario (izquierda) y un margen no acrecionario (derecha). En el margen acrecionario
los terremotos inversos pueden no romper completamente debido a la presencia de sedimentos, pero
tal como se ilustra, puede haber un hundimiento de estos sedimentos que cause grandes tsunamis.
En el margen no acrecionario se ve que los sedimentos estan completamente subductados en la
corteza continental, por lo que la causa de los tsunami es la ruptura lenta que se extiende por toda
la falla hasta el final de la fosa (Kanamori y Kikuchi, 1993).

Dentro de los casos que cumplen con la clasificacion de terremotos lentos y terremotos tsunami
estan el terremoto de Nicaragua de 1992 y los de la zona de Java de los anos 1994 y 2006. Estos
eventos fueron elegidos debido a la rapida disponibilidad de datos y seran parte del anélisis del rol
de las rupturas dependientes del tiempo para ver si efectivamente es la ruptura lenta lo que podria
estar gatillando un tsunami tan grande. A continuacién se revisaran los detalles y caracteristicas
méas importantes de los eventos mencionados.

Nicaragua 1992

El 02 de septiembre de 1992 a las 00 : 16 horas UTC (18 : 16 hora local) un terremoto de mag-
nitud M, 7.6 afecté la zona de Nicaragua. Se le estimé una ruptura de 100 segundos con velocidad
de ruptura alrededor de 1.6 km/s (Ye et al., 20106). El terremoto fue de nivel moderado y alrededor
de 45 minutos después un devastador tsunami con alturas entre 4 y 10 metros alcanzo las costas de
dicha zona provocando grandes danos (http://web-geofisica.ineter.gob.ni/tsunami/tsu-nic92.html).
Esta magnitud de altura de olas fue mucho mayor que la esperada para un terremoto de tal mag-
nitud sismica, y la gran diferencia entre M,, y M, lo clasifica como un terremoto tsunami.

Al momento del terremoto no existia ain la red sismica INETER (Instituto Nicaragiiense de Estu-
dios Territoriales) y las tnicas dos estaciones sismicas existentes detectaron el terremoto pero no
habia personal presente para procesar la informacién (http://web-geofisica.ineter.gob.ni/tsunami/tsu-
nic92.html). Se tiene en los datos al menos 168 personas fallecidas y 68 perdidas. A lo largo de la cos-
ta se estiman al menos 1300 casas y 185 botes de pesca destruidos con un dano total estimado entre
20 y 30 millones de délares (https://earthquake.usgs.gov/earthquakes/world/events/1992_09_02.php).

Fue un proceso inverso ocurrido en la zona de subduccion formada por las placas Cocos y
Norteamericana (ver Figura 2.2). La ausencia de sedimentos en la interfaz de placas permitié que
el deslizamiento se propague por toda la falla en direccion del dip hasta alcanzar la superficie
del suelo ocednico y genere un gran tsunami. Si bien habia ausencia de sedimentos en la interfaz,
existian sedimentos subductados en la placa Norteamericana. Estos sedimentos incrustados fueron
responsables de la lenta ruptura (Kanamori y Kikuchi, 1993). Una caracteristica importante de
este evento es que fue el primer terremoto tsunami capturado por redes sismicas modernas de banda

ancha. En el Cuadro 2.1 se especifican los parametros mas relevantes del terremoto entregados por
el catdlogo Global CMT (http://www.globalcmt.orq/CM Tsearch.html).
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Figura 2.2: En la imagen se muestra un mapa con la ubicacién de la zona donde ocurrié el
terremoto de Nicaragua de 1992. El circulo grande muestra el epicentro del evento. (Imagen:
hitp://www.drgeorgepc.com/ Tsunamil 992Nicaragua.html).

Parémetros\ Valor \

Latitud 11,2°N
Longitud 272,19°
Mw 7,6
Ms 7,2
Strike 303°
Dip 12°
Rake 91°
Profundidad | 15 km

Cuadro 2.1: Parametros asociados a la falla del terremoto de Nicaragua en 1992. Los
pardmetros han sido extraidos del catdlogo Harvard Centroid Moment Tensor (CMT).
(http://www.globalemt.org/CM Tsearch.html)

Java 1994

El 2 de junio de 1994 a las 18 : 18 horas UTC (3 de junio, 1 : 18 hora local) ocurrié un terremoto
en la costa suroeste de Java, cercano al final de la fosa de Java en el oceano Indico. A partir de ésto se
gener6 un devastador tsunami que golpe6 la zona sureste de Java y se extendié hacia el suroeste de
Bali (ver Figura 2.3). La duracién de ruptura se estimé en 85 segundos y una velocidad de ruptura
de 2 km/s (Ye et al., 2016). Una caracteristica de este evento es que no tuvo un movimiento
fuerte del suelo por lo cual los residentes locales no tuvieron ningin previo aviso de la catastrofe
que estaba por venir. El runup (concepto que serd explicado en el siguiente capitulo) medido a lo
largo de la costa sureste de Java tiene un rango entre 1 y 14 metros, mientras que el runup medido a
lo largo de la costa suroeste de Bali varia entre 1y 5 metros (https://earthweb. ess.washington.edu).



En el Cuadro 2.2 se puede ver la gran diferencia entre M,, y M (lo cual cataloga el evento como
un terremoto tsunami) ademéas de los pardmetros més relevantes del terremoto entregados por el
catdlogo Global CMT (http://www.globalemt.orq/CMTsearch.html). El tsunami costé la vida de
alrededor de 200 personas, dejé a 400 heridos y 1000 casas destruidas (Synolakis et al., 1995).
Con respecto al proceso sismico involucrado, éste fue un terremoto inverso ocurrido en la zona de
subduccion formada por las placas Australiana y Sunda.

+ Survey Location
.| B Earthiquake Epicenter| -
| Country Border
e,

Figura 2.3: Zona de Java. En la imagen se ve un acercamiento al drea,
donde las cruces en rojo indican ubicaciones donde se han hecho estu-
dios  relacionados al trabajo del equipo (Synolakis et al., 1995). (Imagen:
https://earthweb. ess.washington. edu/tsunami/specialized/events/eastjava/eastjava.html).

’Parémetros\ Valor ‘

Latitud 10,75° S
Longitud 113,14°
Mw 7,8
Ms 7,2
Strike 278°
Dip 7°
Rake 89°
Profundidad 15 km

Cuadro 2.2: Pardmetros asociados a la falla del terremoto de Java en 1994. La longitud esta en el
formato de 0° a 360°. Los parametros han sido extraidos del catdlogo Harvard Centroid Moment
Tensor (CMT). (http://www.globalemt.org/CM Tsearch.html)

Java 2006

Este terremoto tuvo lugar el 17 de julio del 2006 a las 2 : 19 horas UTC (15 : 19 hora local) en la
fosa de Java. El proceso sismico involucrado fue de tipo inverso ocurrido en la zona de subduccion
formada por las placas Australiana y Sunda. La ruptura se dio en la parte mas superficial del
borde de placa, alrededor de unos 50 kilémetros al norte de la fosa de Java (ver Figura 2.4.) La
velocidad de ruptura fue de aproximadamente 1.25 km/s, teniendo una duracién de 185 segundos
(Ye et al., 2016). El tsunami generado por este terremoto tuvo altura de runup entre 5 y 8 metros,



lo cual en comparacién a su magnitud M, de 7.2 lo clasifica en un terremoto tsunami (Ammon et
al., 2006). En el Cuadro 2.3 se especifican los pardmetros mas relevantes del terremoto entregados
por el catdlogo Global CMT (http://www.globalcmt.org/CM Tsearch.html).
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Figura 2.4: Mapa de la zona de Indonesia junto con la sismicidad regional. El cua-
dro azul indica el drea de ruptura mientras que la estrella es el epicentro. (Imagen:
http://earthquake.usgs.gov/earthquakes/eqarchives/poster/2006/20060717.php).

| Pardmetros | Valor |

Latitud 10,28°S
Longitud 107,78°
Mw 7,7
Ms 7,2
Strike 290°
Dip 10°
Rake 102°
Profundidad | 20 km

Cuadro 2.3: Parametros asociados a la falla del terremoto de Java en 2006. La longitud esté en el
formato de 0° a 360°. Los parametros han sido extraidos del catdlogo Harvard Centroid Moment
Tensor (CMT). (http://www.globalemt.org/CM Tsearch.html)

2.1.3. Terremotos M>9

Debido a su gran liberaciéon abrupta de energia son la fuente tsunamigénica mas probable.
Los terremotos de este tamafio tienen una duracién de ruptura mucho mayor por lo que la fuente
sismica temporal puede jugar un rol muy importante en el tsunami generado.



Valdivia 1960

Conocido como el mayor terremoto registrado en el mundo, tuvo lugar el 22 de mayo de 1960
en el sur de Chile. Su proceso sismico estuvo relacionado con la subduccion entre las placas
Nazca y Sudamericana. Tuvo una magnitud de momento de 9.5 y una profundidad de 25 km
(www. earthquake.usgs. gov/earthquakes/ ). Este evento tuvo un precursor de baja frecuencia 1150
segundos antes del golpe principal. Dicho antecedente fue publicado por Cifuentes y Silver, 1989,
quienes analizaron 8 sismogramas de largo periodo con componentes verticales, registrados en es-
taciones de Pasadena y Berkeley, California. La estretegia de ellos fue comenzar asumiendo que el
evento no es distinto a otros, excepto por su tamano. Asi, se adopté un modelo de fuente simple
basado en el modelo de Haskell, el cual ha sido muy exitoso en la caracterizacién de las propiedades
cineméticas de muchos terremotos. Considerando entonces 10 fuentes puntuales equiespaciadas y
situadas de norte a sur se encuentra la distribuciéon de deslizamiento mediante una inversion de
minimos cuadrados para estimar los 10 momentos M, de las fuentes puntuales. Mediante una
variacién de velocidad de ruptura promedio se llegd a que la que daba mejor resultado (tenia
menor varianza) fue la velocidad de 3.5 km/s. El deslizamiento asociado con cada fuente puntual
es directamente proporcional al momento, dado que se asumié un mecanismo de fuente, area de
ruptura y médulo de cizalle igual para todas las fuentes. La distribucién entonces indica que el
deslizamiento es aproximadamente constante en la mitad norte de la falla y que aumenta en la
mitad sur de la misma. Ademas, el deslizamiento parece decrecer al final sur de la falla, el cual
estd cerca de la intersecciéon de la dorsal de Chile con la fosa Pert-Chile.

TOTAL MOMENT (x10% N-m)
T

0 1 1 1 ]. ' 1 1 | [l 1 I I_L 1 1 I | 1 1

0 2 4 6 ] 1o
POINT SOURCE NUMBER

Figura 2.5: Distribucion de deslizamiento obtenida de la inversién: momentos de las fuentes pun-
tuales individuales. Tomando en cuenta que las fallas puntuales desde 1 a 10 estan situadas en
direccién norte a sur, se ve que en la mitad norte de la falla el deslizamiento es aproximadamente
constante y aumenta en la mitad hacia el sur. La disminucion del deslizamiento hacia el final sur
de la falla se atribuye a la presencia del punto triple (Cifuentes y Silver, 1989).

Para reproducir la funcion temporal de deslizamiento es necesario tener una funcién que in-
dique el tiempo de ruptura de los deslizamientos involcucrados. El modelo de Haskell se ajusta a
las caracteristicas generales de amplitud y espectro de fase pero no muy bien a las discontinui-
dades de la senal. Es por esto que Cifuentes y Silver, 1989 concluyeron que la tnica manera de
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considerar estas caracteristicas es permitiendo a la funcién temporal incluir episodios discretos de
deslizamiento. El modelo mas exitoso indica que el terremoto de Valdivia de 1960 se compuso de
tres distintos eventos: un precursor con momento sismico de 1,9 x 10?* Nm, tiempo de inicio de
1150 segundos antes del golpe principal, un golpe principal de momento 3,2 x 10%*> Nm y un evento
afterslip con momento 0,4 x 10** Nm comenzando 350 segundos después del golpe principal. La
mayoria de la radiacién de baja frecuencia durante el golpe principal comenzoé unos 50 segundos
después del tiempo de origen de corto periodo, aunque el modelo indica que un pequeno mon-
to de deslizamiento observado sélo a bajas frecuencias pudo haber comenzado 150 segundos més
temprano.

[
w
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Figura 2.6: Proceso de fuente del golpe principal del gran terremoto de Valdivia, 1960: Precursor,
golpe principal y afterslip. Aqui se muestran los tiempos asociados a cada evento que compone el
terremoto, siendo el tiempo cero el correspondiente al golpe principal ( Cifuentes y Silver, 1989).

De los resultados de este estudio se tiene que los tres eventos encontrados tienen una duracion
de 1500 segundos (desde el precursor hasta el afterslip) y que el precursor ocurrié dentro de un érea
ubicada en el norte de la falla, la cual corresponde a la interseccién de la falla del terremoto del
22 de mayo de Valdivia en 1960 con la falla del terremoto del 21 de mayo del mismo afio ocurrido
cerca de Concepcion (Cifuentes, 1989). Ademas, el golpe principal comenzé al norte de la falla, es
decir, en el mismo lugar donde se gatillo el evento precursor. Luego del golpe principal se observa
ademds un aftershock 350 segundos después (Cifuentes, 1989; Cifuentes y Silver, 1989) pero no
se posee informacion del lugar en que ocurrié. Como el aporte en momento sismico es bajo, y por
consecuencia el deslizamiento es bajo, no se le asociard un proceso temporal especifico como fue
hecho para el precursor del evento. A partir de esta informacién se construira el modelo de fuente
temporal para poder simular el tsunami, pero los detalles seran explicados en el siguiente capitulo.
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Sumatra 2004

El 26 de diciembre de 2004 ocurrié un terremoto de magnitud de momento 9.1 producto de la
subduccion entre las placas Indoaustraliana y las microplacas Burma y Sunda. Este evento tuvo una
ruptura que comenzé con una lenta propagacién (aproximadamente 1.3 km/s) y que luego acelerd
llegando a la cifra de 3.3 km/s cerca de las islas Nicobar (Ammon et al., 2005). Otra caracteristica
importante es que la duracion de la ruptura fue de alrededor de 600 segundos, lo cual lo cataloga
dentro de los terremotos més largos registrados (Ammon et al., 2005). Estos antecedentes pueden
ser clave al momento de comparar los modelos estaticos y temporales. El andlisis de este evento
en particular queda como sugerencia para una proxima investigacion.

2.2. Tsunami

Los tsunami son ondas de mar de largo periodo causadas por un movimiento abrupto del fondo
marino. La vida de un tsunami consta de tres fases o procesos que son la generacién, propagacién
e inundacion. A continuacién se describe lo més importante de cada una de estas fases.

2.2.1. Generacion

Si bien un tsunami tiene diversas causas, como deslizamientos de tierra e incluso explosiones
volcanicas, los terremotos submarinos son la fuente mas probable. En el ciclo sismico existe un
periodo de acumulacion de esfuerzo en el borde de las placas. Cuando ese esfuerzo ya no puede ser
contenido se produce una ruptura de la falla, lo cual hace que el suelo ocednico sufra levantamiento
o subsidencia, entonces parte de la energia sismica se transfiere a una columna de agua y por ende,
a la superficie del agua creando un tsunami. Considerando entonces a los terremotos submarinos
como fuente generadora, la deformacién repentina del fondo oceanico es calculada a partir de los
pardmetros de la fuente sismica (Okada, 1985).

Modelo de falla elastico

Okada, 1985 presenté un modelo en base a la teoria eldstica. El modelo describe cudles son
las observaciones de desplazamiento en superficie que se obtendrian si se generase un movimiento
en profundidad debido a una dislocacion elastica, donde los movimientos generados por dicha
dislocacién se propagan en un semiespacio elastico homogéneo. Considerando la Figura 2.7, la falla
tiene un largo L y un ancho W. El strike corresponde al angulo horario con respecto al norte, el
dip es el dangulo que define la inclinacion de la falla y el rake es el angulo antihorario medido con
respecto al strike y apunta hacia el vector de deslizamiento llamado vector de Burger. Dicho vector
corresponde a la composicién de las 3 componentes del deslizamiento, U; que es la componente
strike-slip, U, correspondiendo a dip-slip y Us a la componente ténsil. Cabe mencionar que la
componente ténsil es normal al plano de falla. Por lo tanto, una dislocacién queda determinada
por cuatro angulos, strike (¢), dip (J), rake () y el dngulo entre el vector de Burger y el plano de
falla (7).

Uy = |D|cos(v)cos(0)
U, = |Dl|cos(v)sin(d)
Us = |Dlsin(y)
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Figura 2.7: Plano de falla y pardmetros asociados ( Wang, 2009).

El software utilizado en esta investigacién es COMCOT v1.7 (Wang, 2009) el cual considera
que la deformacion de la superficie del agua es idéntica a la deformacién del suelo ocednico. Bajo
esta premisa es muy importante la buena estimacion de los parametros de falla para poder recrear
correctamente el tsunami. Dentro de estos parametros se incluird ademas el tiempo de ruptura
de cada subfalla ya que ésto también se refleja en el comportamiento del tsunami. Este software
utiliza el método de salto de rana de diferencias finitas para resolver las ecuaciones de aguas
someras lineales (para aguas profundas) y no lineales (cerca de la costa) en coordenadas esféricas
(para aguas profundas) y en coordenadas cartesianas (cerca de la costa). Los pardmetros que utiliza
COMCOT son el epicentro, profundidad, largo y ancho de la falla, deslizamiento, &ngulos de strike,
dip y rake. Ademads, se debe cumplir con la condiciéon de Courant al elegir un paso de tiempo At,
la cual establece que

Az

At < ——=
ghmax

donde Ax es la distancia de cada punto de la grilla, g es la aceleracion de gravedad y h,q. €s la
maxima profundidad.
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2.2.2. Propagacion

Para caracterizar la propagacién del tsunami en aguas profundas se tiene en claro que la linea-
lidad juega el rol mas importante debido a que la profundidad del agua es mucho mayor que la
amplitud (Eze et al., 2009). En este caso, la altura de las olas es generalmente menor a 1 metro,
entonces se desprecian los términos de adveccién, y las ecuaciones que mejor representan la situa-
cién son las ecuaciones de aguas someras lineales.

La ecuaciones de aguas someras lineales de generacién de un tsunami debido a una pequena
deformacion del fondo ocednico en un océano homogéneo de profundidad constante H, despreciando
el estrés en la superficie y el fondo, la fuerza de Coriolis y los términos viscosos, puede ser expresada
por:

0?n
—— —gH*n = 0
donde 7 representa el desplazamiento vertical de la superficie del agua, g es la aceleraciéon de
gravedad, H es la profundidad del agua y t es el tiempo transcurrido.
Considerando la ecuacién en 1 dimension, se tiene
0?n 0?n

oz 9Hge =0

Esta tltima ecuacién tiene la forma de ecuacion de onda, para lo cual se puede introducir una
(kz—wt) T8 ecuacién se cumple si y sélo si

solucién de la forma n = €'
w = ky/gH

donde w es la frecuencia de la onda y k es el niimero de onda.
Utilizando la teoria de ondas superficiales, la relacion de dispersién es

w? = gktanh (kH)

Esta relaciéon muestra que las ondas del tsunami deben ser mucho mayores que la profundidad del
océano para que la consideracién como ondas someras sea vélida. Esto se cumple dado que en el
océano la profundidad es O(10% m), mientras que las longitudes de onda de tsunami varfan entre
O(10* — 10° m).

Velocidad de tsunami

La velocidad de fase de una onda es la velocidad a la que se propaga su energia. Para ondas no
dispersivas la velocidad de fase ¢y estd dada por

s gA 2rH
;= %tanhT

Dado que H < A la expresién anterior se puede reescribir como
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Una caracteristica importante de la propagacion es que la velocidad del tsunami depende tnica-
mente de la profundidad (ver Figura 2.8). Por otro lado, la velocidad de grupo de una onda se
define como

dw
ok

Cg =

Utilizando la relacién de dispersion, se obtiene que

cg = VgH

Finalmente se obtiene que para ondas no dispersivas ¢y = ¢, es decir, las crestas de la onda viajan
a la misma velocidad que se propaga la energia.

2004
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Figura 2.8: Variacion de la velocidad de grupo de un tsunami con respecto a la profundidad del
océano (Eze et al., 2009)

2.2.3. Inundacion

Esta fase, si bien no es simulada en esta investigacién, se describe de igual forma para tener
claro el concepto de altura run-up que fue mecionado en el apartado anterior. Cuando las olas
llegan a la costa poseen mayor amplitud y menor velocidad, debido al cambio en la profundidad.
En este caso, como la altura de la ola aumenta y la longitud de onda disminuye, las no-linealidades
no pueden ser despreciadas y se deben aplicar las ecuaciones de aguas someras no lineales para
describir el proceso. Los parametros de las olas en este punto van a depender de la fuente y de
la batimetria y geometria del lugar. Como el agua contiene sedimentos que son arrastrados con
la fuerza de la misma ola y ademaés existen otros obstaculos que cambian los parametros de la
propagacion (pendientes del suelo, drboles, rompeolas, etc) hacer simulaciones detalladas se vuelve
mas costoso, lo cual se puede solucionar mediante el uso de grillas anidadas. Para analizar la
llegada de la ola se realizan mapas de inundaciéon considerando las estimaciones de run-up. La
altura run-up se define como la altura vertical que alcanza el agua sobre el nivel del mar en el
méximo punto de inundacién (R en la Figura 2.9). La medida claramente depende del tipo de onda
y de las pendientes locales del fondo marino, por lo cual es una medida dependiente del sitio. El
maximo punto de inundacién es la penetraciéon tierra adentro, la cual mide la maxima distancia
horizontal tierra adentro desde la linea de costa hasta la marca de inundacion.

Para obtener una solucion en esta fase del tsunami, se asume una forma simple para la topografia
del fondo ocednico (ver Figura 2.9).
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Figura 2.9: Modelo del océano con profundidad e inclinacion uniforme en mar abierto y en la region
costera respectivamente. £ representa la variable espacio-temporal de la deformacién superficial del
agua, H es la profundidad del agua y (3 es el angulo de inclinacién del fondo oceanico.






Capitulo 3

Metodologia

En este capitulo se explicara el procesamiento de datos para llevar a cabo las simulaciones.

3.1. Datos y software utilizado

Para los eventos de Nicaragua y Java los modelos de deslizamiento fueron provistos por Thorne
Lay de la Universidad de California, Santa Cruz. Estos datos contienen informacién de latitud,
longitud, deslizamiento y tiempo y fueron obtenidos mediate inversiones de falla finita utilizando
datos telesismicos (Ye et al., 2016). Para el evento de Valdivia el modelo de deslizamiento utilizado
fue provisto por Marcos Moreno del centro de investigacién GFZ, Potsdam (Moreno et al., 2009)
donde se utilizaron datos geodésicos para aplicar un modelo de elementos finitos y obtener la
distribucion de deslizamiento.. El modelo Slab Model 1.0 (Hayes et al., 2012) fue utilizado para
conocer el strike, dip y profundidad en un punto, y el software Plate Motion permite utilizar el
modelo Nuvel 1A (DeMets et al., 1994) para conocer el acimut de un punto y por consecuencia,
el rake o dngulo de deslizamiento. Para la construccion de grillas utilizadas en la simulacion de
tsunami se utilizo6 GMT (Generic Mapping Tool, Wessel et al., 2013).

3.2. Construccion de la fuente sismica

El primer paso en cualquier modelacion de tsunami es la construccién de la fuente. En este caso,
la fuente es de tipo sismica. Para ello, es necesario tener en conocimiento todos los pardametros
asociados a cada una de las subfallas a utilizar. Los archivos de datos de los terremotos tsunami
contienen la posicién del punto central de cada subfalla en coordenadas cartesianas, el tiempo en el
que rompe cada subfalla en segundos, el angulo de deslizamiento, el momento sismico en newton-
metros y el deslizamiento asociado en metros. Cabe mencionar que el angulo de deslizamiento o
rake es el mismo para la mayoria de los puntos, por lo que se usara el modelo Nuvel 1A (DeMets
et al., 1994) para tener mayor detalle en este pardmetro. El archivo para Valdivia contiene la
posicion y deslizamiento de 40921 puntos equiespaciados a lo largo de la regién, por lo que sera
necesario hacer una reduccion. Ademads, el modelo de deslizamiento de este terremoto contiene el
deslizamiento acumulado en la zona por lo que se procede a restar lo que aporté el terremoto del
21 de mayo. Este terremoto ocurrido en Concepcién tuvo un area en comun con el terremoto de
Valdivia, donde dicha drea fue el extremo norte del terremoto del 22 de mayo (Cifuentes, 1989).
Conociendo la magnitud de momento del terremoto del 21 de mayo es posible conocer el desliza-
miento correspondiente utilizando una ley de escalamiento el cual sera restado de esa zona y asi el
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modelo final sélo tendréd deslizamiento aportado por el terremoto en estudio que es el de Valdivia.
Cada uno de los terremotos tsunami contiene distintas cantidades de subfallas que estédn especi-
ficadas en el Cuadro 3.2. Con respecto a Valdivia, en el Cuadro 3.2 se muestra una cantidad de
479 subfallas. Lo anterior se debe a que tuvo que reducirse el nimero de subfallas para poder
trabajarlas con los recursos computacionales que se disponen.

Tal como fue mencionado en el capitulo anterior, para el terremoto de Valdivia se cuenta con la
distribucion de deslizamiento espacial (Moreno et al., 2009) y la distribucién temporal de momento
sismico (Cifuentes y Silver, 1989) por separado. Con esta informacién se busca combinar ambas
distribuciones para obtener el tiempo de ruptura de cada subfalla. El método utilizado es construir
manualmente la falla sismica bajo el concepto de agrupacion de puntos con deslizamiento similar.
Asi, bajo este procedimiento es que se obtienen 479 subfallas entonces sélo resta asignar el tiempo
de ruptura a cada una de ellas. Para esto se utiliza el criterio de que la ruptura comenzoé con un
precursor 15 minutos antes cubriendo la porcién norte de la falla (tamano de 148.74 kilometros)
para ser seguida del golpe principal que nuevamente rompe desde el norte de la falla hasta llegar
al final sur coincidiendo con el punto triple presente en la Peninsula de Taitao (Cifuentes, 1989;
Cifuentes y Silver, 1989). Del modelo temporal se conoce el momento sismico liberado en cada
etapa de la ruptura, por lo que se utilizard la proporcién (pues la cantidad de momento sismico
liberado no es la misma en los dos modelos) para liberar el deslizamiento correspondiente en el
modelo més reciente (ver Cuadro 3.1).

Cif. y Silver | Proporcion | Moreno et al. 1 | Moreno et al. 2
Precursor 1,9210% Nm | 33 = 0,59 0.59*slip 0.41%*slip
Golpe principal | 3,2210* Nm Tz =1 0 1*slip
Aftershock | 0,42z10% Nm | 25 = 0,125 NI* NI*

Cuadro 3.1: Momento sismico liberado en funcién de los procesos descritos por Clifuentes y Silver,
1989. Las columnas de Moreno et al. indican la liberacién de momento separada en dos grupos. El
primer grupo (1) indica una liberacién de la zona del precursor, correspondiendo a casi un 60 %
del slip de esa zona, mientras que en la segunda fase (2) se libera el proceso del golpe principal, el
cual corresponde al 40 % del slip restante en la zona norte y todo el slip de la zona hacia el sur.
Recordar que el NT* asociado al aftershock se debe a que no se posee informacién de la ubicacién
en la que ocurrio.

] Evento \ Subfallas ‘
Valdivia 1960 479
Nicaragua 1992 616
Java 1994 288
Java 2006 950

Cuadro 3.2: Cantidad de subfallas de los modelos utilizados para cada uno de los terremotos
estudiados.
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3.2.1. Asignacion de parametros

» Strike, dip y profundidad.
Estos pardmetros seran obtenidos a partir del modelo Slab Model 1.0 (Hayes et al., 2012)
(ver Figura 3.1). Este modelo viene equiespaciado en latitud y longitud por 0,02°, por lo que
si el punto buscado no se encuentra en la grilla simplemente se asignaran los parametros del
punto mas cercano. Esta es una buena aproximacion debido a que los pardmetros cambian
muy poco considerando su resolucion.

-0110" -105°  -100° -95° -90 Kl 5‘55»90’ -85 -80" -75° -70° -65" -€

Figura 3.1: Mapas extraidos de Slab Model 1.0 (Hayes et al., 2012). En el lado inferior izquierdo
se ve la zona de América Central, la cual serd utilizada para el terremoto de Nicaragua. En el lado
superior izquierdo esta la zona de Sumatra-Java que serd utilizada para los terremotos de Java
y el lado derecho muestra el modelo para Sudamérica utilizado en el terremoto de Valdivia. Los
colores indican la profundidad a la fosa, donde rojo indica una distancia de 0 km hacia la fosa y
azul indica una distancia de 600 km hacia la fosa.

El tnico problema de este modelo es que existen puntos donde no hay datos, por ejemplo
para la falla del terremoto de Java de 1994 y para Valdivia. Estos puntos tendran pardmetros
asignados a partir de los més cercanos que si posean datos ya que estos no cambian de manera
abrupta.

= Rake
El angulo de deslizamiento o rake es el angulo que indica la direccién del movimiento de la
placa subductada con respecto al eje de la fosa. Para obtener el valor, primero se utilizara el
software Plate Motion que utiliza el modelo Nuvel 1A (DeMets et al., 1994) el cual calcula
basicamente el acimut (Az) y la velocidad de una placa en movimiento con respecto a otra.
Una vez obtenido el acimut se transforma dicho valor a rake. En este caso, para los terremotos
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tsunami en estudio el strike se encuentra en el tercer cuadrante (entre los 270° y 360°). (Para
Valdivia el strike varia entre —6° y 16°). La relacién con el acimut se muestra en la Figura 3.2,
donde el rake es el angulo formado entre la direcciéon de movimiento de la placa subductada
y el strike, medido en sentido antihorario.

N
Az

“Strike

Figura 3.2: Ilustracién de angulos representativos de una falla en el plano del strike. Las lineas
negras perpendiculares son los ejes cardinales (latitud en eje vertical y longitud en el horizontal).
La linea azul indica la direccién del acimut (Az) y la linea roja indica la direccién del strike. El
rake es el angulo compuesto por la direccion del movimiento de la placa subductada y el strike.

El proceso de obtencién del acimut es distinto que para obtener el strike, dip o profundidad.
Para simplificar el proceso entonces, se divide la regién en subregiones con un acimut asigna-
do, dado que este parametro cambia a lo largo del strike pero no a lo largo del dip. Asi, para
cada subfalla se hard un proceso de asignacién de valor (acimut) con respecto a la subregién
mas cercana.

De la Figura 3.2 se deduce que la conversiéon esta dada por la ecuacion 3.1
Rake = Strike — (Acimut + 180°) (3.1)
donde los parametros de rake, strike y acimut estan en grados.

En las Figuras 3.3, 3.4, 3.5 y 3.6 se pueden visualizar las fallas con sus respectivas distribuciones
de deslizamiento (en metros) las cuales seran utilizadas para la generacién del tsunami.
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Figura 3.3: Distribucion de deslizamiento para el terremoto de Nicaragua de 1992.
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Figura 3.4: Distribucion de deslizamiento para el terremoto de Java de 1994.
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Figura 3.5: Distribucién de deslizamiento para el terremoto de Java de 2006.
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Figura 3.6: Distribucién de deslizamiento para el terremoto de Valdivia de 1960.

3.3. Grillas

La grilla padre de los terremotos tsunami tiene una resolucién de 0.54’ obtenida de un resampleo
de la batimetria otorgada por el modelo SRTM 30 plus (Becker et al., 2009) y la de Valdivia una
de 2.16” obtenida del modelo ETOPO1 (Amante y Eakins, 2009). Para los terremotos tsunami se
dispone de la batimetria otorgada por el modelo SRTM 30 plus (Becket et al., 2009) por lo que
solo se utilizaran grillas de nivel 1. Por la misma razén de no poseer mejor batimetria es que se
decide optar por una grilla de nivel 1 de resolucién de 0.54’. Para Valdivia, en cambio, se tiene
batimetria provista por el Servicio Hidrografico y Oceanogréfico de la Armada de Chile (SHOA)
(http://www.shoa.cl/tramites-e-informaciones/tramite-facil, N 6) lo cual permite el uso de grillas
de nivel 3 (resolucién de 0.108) y nivel 4 (resolucién de 0.018’) y una grilla de nivel 1 de menor
resolucién. La grilla de nivel 2 es obtenida de SRTM 30 plus (Becker et al., 2009) mediante un
resampleo a resolucion de 0.54°. Con el fin de no elevar mucho los costos computacionales, las grillas
de mayor resolucién van anidadas en la grilla padre. Las grillas de nivel 2 tienen dimensiones (en
km) de orden de magnitud 2, las de nivel 3 tienen orden de magnitud 1 y las de nivel 4 tienen
orden de magnitud 0.

Ademds de lo anterior se suma la simulaciéon del tsunami de Valdivia en su llegada a Hawaii.
Para esto se utilizan 2 grillas, una de nivel 1 con resolucién 2.16” obtenida de ETOPO1 (Amante
y Eakins, 2009) y una segunda grilla de nivel 2 con resolucién 0.54” obtenida de SRTM 30 plus
(Becker et al., 2009) pero en este caso con limites distintos. (Para detalles ver Cuadros 3.3, 3.4,

3.5,3.6y 3.7).
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|

Nombre

\ Rango latitud (°) \ Rango longitud (°) \ Resolucién ‘

Valdivia 1960 46.95-36.25 282.0-289.9 2.16°
Nicaragua 1992 9.4N-13.0N 271.0-274.6 0.54’
Java 1994 12.95-7.6S 110.0-115.3 0.54’
Java 2006 11.95-6.6S 105.0-111.2 0.54

Cuadro 3.3: Area de las grillas padres (de nivel 1) para los terremotos en estudio. La longitud esté
escrita en el formato de 0° a 360°.

| Nombre | Rango latitud (°S) | Rango longitud (°) |

Ancud 42.6-41.0 285.2-287.4
Corral 40.6-39.1 285.6-287.4
Talcahuano 37.6-36.4 285.9-288.0

Cuadro 3.4: Area de las grillas anidadas de nivel 2 (resolucién 0.54") para terremoto de Valdivia.

| Nombre | Rango latitud (°) | Rango longitud (°) |

Ancud 41.9S-41.6S 285.9-286.4
Corral 39.95-39.8S 286.5-286.6
Talcahuano 36.75-36.5S 286.7-287.0

Cuadro 3.5: Area de las grillas anidadas de nivel 3 (resolucién 0.108’) para terremoto de Valdivia.

| Nombre | Rango latitud (°) | Rango longitud (°)

|

Ancud 41.85-41.8S 286.1-286.2
Corral 39.85-39.8S 286.5-286.5
Talcahuano 36.75-36.6S 286.8-286.9

Cuadro 3.6: Area de las grillas anidadas de nivel 4 (resolucién 0.018’) para terremoto de Valdivia.

| Resolucién | Rango latitud (°) [ Rango longitud (°) |

2.16°

45.65-30.0N

194.8-292.0

0.54

18.0N-23.4N

199.9-205.9

Cuadro 3.7: Area de las grillas utilizadas para la simulacion del tsunami de Valdivia en su llegada
a Hawaii. Las longitudes estan en el formato de 0° a 360°.






Capitulo 4

Resultados

4.1. Terremotos tsunami

Para los tres terremotos tsunami en andlisis se simulan 1.5 horas de propagacién eligiendo un
paso de tiempo de 2 segundos, sin embargo, para cumplir con la condicién de Courant, el software
de simulaciéon modificé el paso de tiempo a 1.8 segundos. Se eligi6 este valor solamente porque este
analisis no necesita gastar tantos recursos computacionales debido a que no se posee una buena
batimetria. Se hace una seleccién de maredgrafos virtuales a lo largo de la costa y cercanos a la
fuente para observar la magnitud de las alturas obtenidas de las simulaciones. En las Figuras 4.1
, 4.2 y 4.3 se muestra la ubicacién de los maredgrafos para cada uno de los terremotos tsunami
en estudio junto con la deformacién inicial de la superficie del agua, y en los Cuadros 4.1, 4.2 y
4.3 los detalles de ubicacién y altura méxima registrada por NOAA (National, Oceanographic and
Atmospheric Administration). Los mareégrafos virtuales fueron ubicados lo més cerca posible de
los puntos con registros ya que no pueden ser exactamente los mismos debido a que en la grilla de
simulacion los puntos reales se encuentran en tierra y ahi la senal es cero.

1D Lugar Latitud (°) | Longitud (°) | Altura (m) | Tipo de altura*
1 SANTA ELENA 12.84N 272.39 6.10 1

2 | SALINAS GRANDES 12.27N 273.12 6.74 )

3 SAN MARTIN 11.98N 273.34 8.20 5

4 CASARES 11.64N 273.64 6.00 1

5 | BAHIA MARSELLA 11.28N 274.09 5.05 5

Cuadro 4.1: Registros de altura de ola publicados por NOAA para el terremoto de Ni-
caragua en 1992. *Los tipos de altura son observaciones de testigos (1) y runup (5)
(hitps://www.ngdc.noaa.gov/hazard/tsu_db.shtml).
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ID Lugar Latitud (°) | Longitud (°) | Altura (m) | Tipo de altura*®
1 | TULUNGAGUNG 8.255 111.80 3.10 4
2 MALANG 8.43S 112.68 3.60 4
3 JEMBER 8.485 113.71 5.90 4
4 BANYUWANGI 8.615 114.08 3.80 4
) BALI 8.61S 115.08 2.00 4

Cuadro 4.2: Registros de altura de ola publicados por NOAA para el terremoto de Java en 1994. *El
tipo de altura es registro de altura de ola (4) (https://www.ngdc.noaa.gov/hazard/tsu_db.shtml).

ID Lugar Latitud (°) | Longitud (°) | Altura (m) | Tipo de altura*
1 SINGKIL 7.80S 108.30 2.48 5

2 | CIKEMBULAN 7.67S 108.61 2.16 5

3 AYAH 7.70S 109.30 1.98 5

4 DRINI 8.13S 110.57 4.12 5

) TAMPERAN 8.225 111.07 1.91 5

Cuadro 4.3: Registros de altura de ola publicados por NOAA para el terremoto de Java en 2006.
*El tipo de altura es registro de runup (5) y las longitudes estdn en el formato de 0° a 360°
(https://www.ngdc.noaa.gov/hazard/tsu_db.shtml).
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Figura 4.1: Ubicacién de maredgrafos virtuales (circulos rojos) para el terremoto de Nicaragua en
1992. Los ID de cada maredgrafo (ver Cuadro 4.1) estdn indicados en la imagen, la cual muestra
la deformacién total en superficie producto del terremoto. La barra de colores muestra dicha
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Figura 4.2: Ubicacién de maredgrafos virtuales (circulos rojos) para el terremoto de Java en 1994.
Los ID de cada maredgrafo (ver Cuadro 4.2) estan indicados en la imagen, la cual muestra la defor-
macién total en superficie producto del terremoto. La barra de colores muestra dicha deformacién

en escala de metros.
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Figura 4.3: Ubicacién de maredgrafos virtuales (circulos rojos) para el terremoto de Java en 2006.
Los ID de cada mareégrafo (ver Cuadro 4.3) estdn indicados en la imagen, la cual muestra la defor-
macion total en superficie producto del terremoto. La barra de colores muestra dicha deformacion

en escala de metros.
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De las simulaciones realizadas se obtienen las distintas senales mostradas desde las Figuras 4.4
hasta 4.18. En todas estas figuras se muestran los mareogramas con el modelo estatico y temporal
(esquina superior izquierda) y la correlaciéon cruzada de ambas senales con respecto a todos los
desfases. La correlacion cruzada es calculada con el comando zcorr del software MATLAB v2015a,
el cual entrega la correlacion cruzada de dos series de tiempo discretas. Esto mide el grado de
similitud entre una senal y otra desfasada en tiempo, calculando el valor de correlacién en funcién
del desfase. Asi, el mayor valor corresponde a cuando la senal queda corregida de dicho desfase. El
objetivo de estos graficos es poder observar las diferencias entre ambas senales, tener el valor de
retraso de la senal temporal con respecto a la estética (corrimiento) y poder hacer una comparacién
con las alturas reales registradas.

Mareédgrafo 1 Analisis mareégrafo 1
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Figura 4.4: Mareégrafo 1 utilizado en Nicaragua 1992, localidad de Santa Elena.
En la Figura 4.4 se muestra que las senales de ambos modelos son muy similares. La maxima

correlacion se obtiene para cuando la senal temporal se adelanta en 0.8 minutos, es decir, esa es
la diferencia de llegada de ambas senales.
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Figura 4.5: Maredgrafo 2 utilizado en Nicaragua 1992, localidad de Salinas Grandes.
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En la Figura 4.5 las senales presentan una mejor similitud que en el maredgrafo similitud. En

este caso la maxima

minutos.
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en Nicaragua 1992, localidad de San Martin.

La Figura 4.6 muestra nuevamente que las senales son muy similares, alcanzando una maxima
correlaciéon cuando el retraso entre ellas es de 0.6 minutos.
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Figura 4.7: Maredgrafo 4 utilizado en Nicaragua
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1992, localidad de Casares.

La Figura 4.7 se muestra, al igual que los maredgrafos anteriores para Nicaragua en 1992, muy
suave y con senales muy similares entre ambos modelos. La maxima correlacion se alcanza cuando
la senal temporal se adelanta en 1.2 minutos.
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Figura 4.8: Maredgrafo 5 utilizado en Nicaragua 1992, localidad de Bahia Marsella.

El ltimo maredgrafo virtual utilizado para el terremoto de Nicaragua en 1992 (Figura 4.8)
muestra que ambas senales siguen siendo muy similares con una maxima correlacién en el lag equi-
valente a 1.2 minutos, es decir, cuando la senial temporal se adelanta en esa cantidad de tiempo.

A continuacién se muestran los mareogramas resultantes de la simulacion del tsunami producido
por el terremoto de Java en 1994.
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Figura 4.9: Maredgrafo 1 utilizado en Java 1994, localidad de Tulungagung.

La Figura 4.9 muestra formas de onda muy similares entre los modelos estatico y temporal,
donde la maxima correlacion se obtiene cuando la senal temporal se adelanta en 0.9 minutos.
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Figura 4.10: Maredgrafo 2 utilizado en Java 1994, localidad de Malang.

En la Figura 4.10 es visible que la senal estatica alcanza un poco mas de amplitud que la
temporal. La correlacion maxima indica que la senal temporal presenta un retraso de 0.7 minutos.
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Figura 4.11: Maredgrafo 3 utilizado en Java 1994, localidad de Jember.
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Figura 4.12: Maredgrafo 4 utilizado en Java 1994, localidad de Banyuwangi.
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Figura 4.13: Maredgrafo 5 utilizado en Java 1994, localidad de Bali.

Las Figuras 4.11, 4.12 y 4.13 siguen mostrando similitudes entre las senales estatica y temporal,
teniendo un retraso entre ambas de 0.7, 0.5 y 0.8 minutos respectivamente.

En las siguientes figuras se muestran los resultados para el tsunami producido por el terremoto
de Java en 2006.
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Figura 4.14: Maredgrafo 1 utilizado en Java 2006, localidad de Singkil.

La Figura 4.14 también presenta muchas similitudes aunque en este caso las diferencias de
amplitud son un poco més notorias, sin embargo, siguen teniendo diferencias pequenas de amplitud,
en este caso de un poco mas de 10 centimetros. Su maxima correlacion se alcanza cuando la senal
temporal se adelanta en 0.5 minutos.
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Figura 4.15: Maredgrafo 2 utilizado en Java 2006, localidad de Cikembulan.

La Figura 4.15 muestra pequenas diferencias en la forma de onda y la maxima correlacién entre
senales se da cuando la senal temporal se adelanta en 1 minuto.
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Figura 4.16: Mareografo 3 utilizado en Java 2006, localidad de Ayah.
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La Figura 4.16 muestra una onda suavizada con ambas senales muy similares pero en este caso
el retraso aumenta. La correlacion maxima ocurre cuando la senal temporal se adelanta en 1.6

minutos
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Figura 4.17: Mareé6grafo 4 utilizado en Java 2006, localidad de Drini.
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En el caso del maredgrafo 4 (Figura 4.17) la senal temporal luce distinta a la estética ya que
durante la llegada del tsunami a dicho punto ubicado en Drini la senal estatica alcanza mayor
amplitud que la temporal. Sin embargo, las fluctuaciones tienen una escala muy pequena ya que
la maxima amplitud en este caso la tiene la senal estatica alcanzando tan solo 8 centimetros. El
corrimiento entre senales para que la correlacién sea maxima ocurre a los 2.7 minutos, siendo la
senal con el mayor retraso de estos puntos evaluados.



35

Maredgrafo 5
T T

Analisis mareégrafo 5
0.1 T T T

Lag(max. CC)= -1.2 min

Altura [m]

L L L L L L L L 1s L L L L L L L L L
0 10 20 30 40 50 60 70 80 90 -100 -80 -60 -40 -20 0 20 40 60 80 100
Tiempo [min] Lag (min)

(a) Mareograma (b) Correlacién

Figura 4.18: Maredgrafo 5 utilizado en Java 2006, localidad de Tamperan.

El dltimo maredgrafo analizado se muestra en la Figura 4.18 donde nuevamente hay variabi-
lidades entre ambas senales pero de menor magnitud. La diferencia entre maximas amplitudes es
de aproximadamente 2 centimetros. A pesar de que las senales luzcan diferentes, las fluctuaciones
tienen una escala muy pequena. El corrimiento de las senales es de 1.2 minutos.

Evento ID | Max. amp. E (m) | Méx. amp. T (m) | A t (min)
Nicaragua 1992 | M1 0.141 0.147 0.8
M2 0.678 0.698 0.4
M3 0.443 0.398 0.6
M4 0.361 0.355 1.2
M5 0.186 0.192 1.2
Java 1994 M1 0.076 0.076 0.9
M2 0.128 0.104 0.7
M3 0.114 0.106 0.7
M4 0.262 0.217 0.5
M5 0.064 0.069 0.8
Java 2006 M1 0.064 0.069 0.5
M2 0.211 0.186 1.0
M3 0.291 0.379 1.6
M4 0.084 0.073 2.7
M5 0.090 0.074 1.2

Cuadro 4.4: Maximas amplitudes registradas en cada uno de los mareografos para la senal estatica
(E) y temporal (T) junto con el corrimiento de la sefal temporal con respecto a la estatica.

De los mareogramas resultantes de los terremotos tsunami (Figuras 4.4 hasta 4.18) es claro que
las olas en los tres casos y tanto para el modelo estatico como el temporal, alcanzan alturas del
orden de centimetros. El Cuadro 4.4 muestra las méaximas amplitudes registradas a lo largo del
tiempo de simulacién donde se registra que la méaxima amplitud de todos los casos es de casi 70
centimetros y ocurre para el maredgrafo 2 del tsunami de Nicaragua ubicado en la localidad de
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Salinas Grandes. Esto deja en claro que las tres simulaciones de terremotos tsunami no reproducen
las alturas registradas mostradas en el Cuadro 4.1. En las Figuras 4.4b hasta 4.18b se muestra el
valor del retraso de la senal temporal con respecto a la estatica. El maximo retraso en registro es
de 2.7 minutos en el maredgrafo 4 del tsunami de Java en 2006, mientras que el menor es de tan so-
lo 0.4 minutos correspondiente al mareégrafo 2 del tsunami de Nicaragua en 1992 (ver Cuadro 4.4).

Para Nicaragua, el primer terremoto tsunami analizado, se ve que comienza a haber una leve
actividad a los 30 minutos en todos los maredgrafos (ver Figuras 4.4 hasta 4.8). Los mareogramas
virtuales no reproducen las alturas reales en ningin punto (Cuadro 4.1) y ademaés es visible que los
dos modelos utilizados muestran un comportamiento muy similar, donde se alcanzan amplitudes
practicamente idénticas pero con un pequeno desfase de tiempo. La mayor amplitud alcanzada
bajo las condiciones de esta simulacion fue de aproximadamente 70 centimetros en el maredgrafo
ubicado en Salinas Grandes, mientras que el maredgrafo ubicado en Santa Elena muestra las fluc-
tuaciones mas pequenas con una primera ola de tan solo 15 centimetros (ver Cuadro 4.4), lo cual
se cumple para ambos modelos.

Para el tsunami de Java en 1994 también se obtuvieron 5 mareogramas los cuales muestran nue-
vamente alturas del orden de centimetros no reproduciéndose los valores reales registrados (Cuadro
4.2). Es visible que ambos modelos tienen un comportamiento muy similar diferencidandose en el
pequeno desfase dado por el modelo temporal. A diferencia de la simulaciéon anterior, aqui si se
presentan algunas discrepancias en amplitud entre ambos modelos para un mismo punto, aunque
siguen siendo muy pequenas (Cuadro 4.4). Los maredgrafos 2 y 4 muestran que el modelo estatico
alcanza igual o mayor amplitud que el temporal en todas las olas, mientras que el maredgrafo 5
ubicado en Bali registra mayor amplitud para el modelo temporal, pero por una diferencia de tan
solo 5 milimetros.

Finalmente, el tsunami de Java en 2006 sigue mostrando alturas de centimetros siendo no
consistente con los registros de dicho evento (Cuadro 4.3). En esta simulacion las diferencias entre
ambos modelos comienzan a ser mas notorias, lo cual podria deberse a que este evento tiene una
duracion de ruptura mayor que los otros dos terremotos tsunami, alcanzando los 185 segundos.
Esto podria afectar directamente al comportamiento de la propagacion de olas. El maredgrafo 1
registra una diferencia entre ambos modelos de alrededor de 1 ¢m para los minutos 30, 40 y 50,
donde el modelo estatico es el que alcanza la mayor amplitud, pero en el peak que sigue a los 35
minutos de simulacion el modelo temporal esté por sobre el estatico, aunque no por mas de medio
centimetro. El maredgrafo 2 es el que presenta la mayor diferencia de amplitud al minuto 68 de
simulacién, donde el modelo estatico esté por sobre el temporal en casi 2 centimetros (ver Cuadro
4.4 para las maximas amplitudes). El corrimiento de la sefial temporal en este terremoto es mayor
que para los dos casos mostrados anteriormente, teniendo un retraso de casi tres minutos para el
maredgrafo 4 (ver Figura 4.17b).

4.2. Terremoto de Valdivia

Para este evento se eligen distintos puntos en la costa de Chile en donde NOAA (National,
Oceanic and Atmospheric Administration) publicé datos de alturas de ola (ver Cuadro 4.5) y se
eligen cuatro puntos ubicados en las islas de Hawaii con el proposito de comparar las horas de
llegada utilizando registros de mareogramas publicados por Symons y Zetler, 1960.
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4.2.1. Campo cercano

Para la simulacion de este terremoto en el campo cercano se simulan 4 horas de propagacion
utilizando un paso de tiempo de 1 segundo, cumpliéndose la condicién de Courant. Se eligié un paso
de 1 segundo porque este es el terremoto que sera mejor estudiado debido a que se poseen grillas de
mejor resolucién (las grillas fueron explicadas en el capitulo anterior). En la Figura 4.19 se observa
la ubicacién de los maredgrafos virtuales localizados en la costa de Chile junto con la deformacion
inicial del agua para el terremoto en estudio. Estos fueron ubicados lo mas cerca posible del lugar
donde NOAA (National, Oceanic and Atmospheric Administration) tiene registros.

ID Lugar Latitud (°) | Longitud (°) | Altura (m) | Tipo de altura*
1 TOME 36.61S 72.95W 2.50 1
2 TALCAHUANO 36.69S 73.10W 2.56 2
3 CORONEL 37.025 73.15W 2.00 1
4 LEBU 37.61S 73.65W 4.00 1
5 ISLA MOCHA 38.41S 73.90W 10.80 5
6 | PUNTA SAAVEDRA 38.785 73.40W 11.50 1
7 VALDIVIA 39.80S 73.23W 10.00 1
8 BAHIA MANSA 40.55S 73.7T6W 8.50 NI
9 ANCUD 41.86S 73.82W 12.00 1
10 COLECOLE 42.50S 73.91W 10.00 1
11 GUAFO 43.585 74.83W 10.00 1
12 | PUERTO AGUIRRE 45.165 73.52W 3.00 1
13 PUERTO AYSEN 45.40S 72.7T0W 3.00 1

Cuadro 4.5: Registros de altura de ola publicados por NOAA para el drea de ruptura del terremoto
de Valdivia en 1960. *Los tipos de altura son observaciones de testigos (1), registros de maredgrafos
(2) y runup (5). Para Bahia Mansa no se tiene informacién sobre el tipo de altura registrado (NI)
(https://www.ngdc.noaa.gov/hazard/tsu_db.shtml).
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Figura 4.19: Ubicacién de los 13 maredgrafos virtuales (circulos en rojo) de este estudio. Los ID
de cada mareégrafo (ver Cuadro 4.3) estén indicados en la imagen, la cual muestra la deformacién
total en superficie producto del terremoto. La barra de colores muestra dicha deformacién en escala
de metros y los cuadros en negro son las grillas anidadas utilizadas.

Los mareogramas resultantes de esta simulacién seran graficados con el objetivo de comentar
las similitudes y diferencias en el comportamiento de la senal utilizando un modelo y otro (ver
Figuras 4.20 hasta 4.32). Al igual que en la seccién anterior, se hard un analisis de la correlacién
cruzada de ambas senales calculando el retraso de la senal temporal con respecto a la estatica.
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Figura 4.20: Maredgrafo 1 utilizado en Valdivia 1960, localidad de Tomé.

El mareégrafo ubicado en Tomé (Figura 4.20a, punto 1 de la Figura 4.19) muestra que la senal
temporal presenta un retraso con respecto a la estatica muy grande, lo cual se corrobora con el
retraso al que la correlacién es mayor, lo cual corresponde a 21.1 minutos (Figura 4.20b). Ademas,
la maxima amplitud del modelo estatico es mayor que la del temporal.
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Figura 4.21: Maredgrafo 2 utilizado en Valdivia 1960, localidad de Talcahuano.
El maredgrafo 4.21 representa un punto ubicado en Talcahuano. En este caso la senal alcanza

una amplitud méxima mayor que la senal temporal (Figura 4.21a). El retraso al que la correlacién
es maxima es mostrado en la Figura 4.21b y ocurre para los 21.3 minutos.
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Figura 4.22: Mareografo 3 utilizado en Valdivia 1960, localidad de Coronel.

La Figura 4.22a muestra una menor variabilidad en cuanto a amplitudes entre los dos modelos,
pero el retraso sigue siendo alrededor de los 20 minutos, donde la maxima correlaciéon ocurre para
el retraso de 21.2 minutos (Figura 4.22b).
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Figura 4.23: Maredgrafo 4 utilizado en Valdivia 1960, localidad de Lebu.

El maredgrafo 4 de Lebu mostrado en la Figura 4.23a muestra mucha mayor variabilidad en
ambas senales. La mayor correlacién ocurre cuando la senal temporal se adelanta en 20.8 minutos
(Figura 4.23b). Al comienzo de las sefiales se puede observar un pequeno salto del orden de decenas
de centimetros. Esto se debe tinicamente a la deformacién, ya que como este terremoto de ubica
tan cerca del continente hay deformaciones que ocurren debajo de la ubicaciéon del maredgrafo.
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Figura 4.24: Maredgrafo 5 utilizado en Valdivia 1960, localidad de Isla Mocha.

Las senales de la Figura 4.24a presentan un comportamiento similar pues ambas van dismi-
nuyendo su amplitud a medida que pasa el tiempo. La mayor correlacion ocurre cuando la senal
temporal se adelanta en 21.3 minutos (Figura 4.24b). Aqui nuevamente se observa un salto al inicio
de la senal por la misma razén de que el maredgrafo se ubica sobre la deformacion.
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Figura 4.25: Maredgrafo 6 utilizado en Valdivia 1960, localidad de Punta Saavedra.
La Figura 4.25a muestra los mareogramas de la senal estatica y temporal para Punta Saavedra

(punto 6 en la Figura 4.19). Se observa que el salto al incio de ambas senales se hace mayor en
este caso. La maxima correlaciéon ocurre para los 22.4 minutos de retraso (Figura 4.25b).
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Figura 4.26: Maredgrafo 7 utilizado en Valdivia 1960, localidad de Valdivia.

La Figura 4.26a muestra el maredgrafo ubicado en Valdivia, que es la localidad mas cercana a
la mayor deformacién del terremoto de Valdivia en 1960. Aqui es evidente la alta variacion de la
senal mostrando mayor frecuencia en ambas pues las formas de onda no son suaves durante todo
el tiempo. La mayor correlacién ocurre para un retraso de 21.4 minutos (Figura 4.26).
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Figura 4.27: Maredgrafo 8 utilizado
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en Valdivia 1960, localidad de Bahia Mansa.

La Figura 4.27a muestra el maredgrafo utilizado en Bahia Mansa (punto 8 en la Figura 4.19).
Las amplitudes alcanzadas en este punto son muy grandes alcanzando los 10 metros. Esto ocurre
para la primera ola pues las siguientes disminuyen en amplitud en ambos modelos. La méaxima
correlacién ocurre cuando la senal temporal se adelanta en 21.3 metros (Figura 4.27b).
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Figura 4.28: Maredgrafo 9 utilizado en Valdivia 1960, localidad de Ancud.

La Figura 4.28a de Ancud presenta un salto notorio de deformacién negativo. Como es visible
del punto 9 de la Figura 4.19, este maredgrafo se ubica directamente sobre la subsidencia de la
deformacién del agua, por lo que registra un salto negativo cercano a los 2 metros. El corrimiento
entre ambas senales es de 22.5 minutos, indicado por la méxima correlacién entre senales (Figura

4.28b).
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Figura 4.29: Maredgrafo 10 utilizado en Valdivia 1960, localidad de Colecole.

La Figura 4.29a muestra los mareogramas de ambas sefiales para el punto ubicado en Colecole,
Isla de Chiloé (punto 9 de Figura 4.19). Las amplitudes alcanzadas por ambos modelos son similares
alcanzando alrededor de 4 metros. La maxima correlacién (Figura 4.29b) ocurre para un retraso
de 21.3 minutos.



44

Mareégrafo 11 s %10% Andlisis mareégrafo 11
T T T . T T T T

Estatico
Temporal Lag(max. CC)=-23.7 min

0.5 [ —

Altura [m]
J o
L
Correlacién Cruzada

-0.5 - 1

4 L L I I 1 L L L L .
0 50 100 150 200 250 -300 -200 -100 0 100 200 300
Tiempo [min]

Lag (min)

(a) Mareograma (b) Correlacién

Figura 4.30: Maredgrafo 11 utilizado en Valdivia 1960, localidad de Guafo.

El maredgrafo 11 de la Figura 4.19 registra senales mostradas en la Figura 4.30a. En este caso
el salto inicial de deformacién es muy grande, mostrando casi 4 metros al inicio. La correlacién de
ambas seflales es mayor cuando la seflal temporal se adelanta en 23.7 minutos (Figura 4.30b).
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Figura 4.31: Maredgrafo 12 utilizado en Valdivia 1960, localidad de Puerto Aguirre.

La Figura 4.31a muestra los mareogramas de Puerto Aguirre (punto 11 de la Figura 4.19),
donde se observa un salto incial negativo por el hecho de ubicarse sobre la subsidencia inicial del
agua. Las senales son mas suaves y en la Figura 4.31b se muestra que la maxima correlacion ocurre
para los 24.4 minutos de corrimiento.
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Figura 4.32: Maredgrafo 13 utilizado en Valdivia 1960, localidad de Puerto Aysén.

El dltimo analisis de maredgrafo para el campo cercano del terremoto de Valdivia en 1960 es
el punto 13 de la Figura 4.19 y se muestra en la Figura 4.32a. Aqui se aprecian senales similares
y suaves con una maxima correlacién en el corrimiento de 26.3 minutos (Figura 4.32b).

A diferencia de las simulaciones mostradas en la seccion anterior aqui las senales son muy
diferentes. El modelo temporal difiere bastante del estatico en los tiempos de llegada, mostrando
en casos como Tomé (maredgrafo 1, ver Figura 4.20) que la llegada del primer peak estaria arri-
bando unos 20 minutos después que en el caso estatico. Este comportamiento se repite en todos
los maredgrafos. Los graficos de correlacién cruzada para cada maredgrafo (Figuras 4.20b hasta
4.32b) muestran un corrimiento entre las sefales estatica y temporal (retraso) bastante grande
en comparacion con los terremotos tsunami analizados en la seccién anterior, teniendo todos ellos
valores mayores a los 20 minutos. Una caracteristica particular de algunos mareogramas son los
saltos que se ven al principio de las senales, tanto en en la estatica como en la temporal. Esto se
ve en los maredgrafos 3 hasta el 13 (ver Figuras 4.22 hasta 4.32) y ocurre por el hecho de que
estan ubicados sobre la deformacién, a diferencia de los primeros dos maredgrafos (Figuras 4.20 y
4.21) que se ubican al norte de la falla y no alcanzan a estar directamente sobre la deformacién. El
Cuadro 4.6 muestra las amplitudes maximas de cada modelo para los trece maredgrafos y existen
algunos puntos en donde el modelo temporal alcanza una mayor amplitud que el estatico. Ademas,
en la ultima columna se muestra un resumen de los corrimientos que tiene la senal temporal con
respecto a la estética en cada uno de los maredgrafos, donde se ve que el iltimo maredgrafo (aquel
ubicado més al sur) presenta la mayor diferencia alcanzando los 26.3 minutos.
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ID | Méx. amp. estatica (m) | Max. amp. temporal (m) | A t (min)
M1 3.21 2.38 21.1
M2 3.73 2.98 21.3
M3 2.11 1.99 21.2
M4 2.20 1.75 20.8
M5 3.79 3.03 21.3
M6 7.85 8.09 22.4
M7 6.9 8.23 214
M8 10.1 9.93 21.3
M9 6.57 6.35 22.5
M10 4.16 3.89 21.3
M11 3.73 3.85 23.7
M12 2.69 2.99 24.4
M13 2.02 2.06 26.3

Cuadro 4.6: Maximas amplitudes registradas en cada uno de los maredgrafos para la senal estatica
y temporal junto con el corrimiento de la senal temporal con respecto a la estdtica.

Comparacion de alturas
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Registro
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Figura 4.33: Comparacion de alturas entre las senales estatica y temporal con los registros mostra-
dos en el Cuadro 4.5 (circulos verdes). Los colores de las lineas graficadas para cada punto indican
qué modelo se acerco mas al registro. Si la linea es de color rojo indica que la maxima amplitud de
modelo temporal (circulo rojo) fue més cercana al dato registrado, mientras que si es azul indica
que la méxima amplitud del modelo estatico (circulo azul) fue més cercana al dato registrado.

Los registros de altura mostrados en el Cuadro 4.5 se compararan con las maximas amplitudes
obtenidas por cada modelo. Esta comparacion se resume en la Figura 4.33 donde, para cada punto,
se muestra el resultado obtenido. Es visible que el modelo temporal se acerca més al registro en
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9 de 13 maredgrafos (ver resumen de las diferencias en el Cuadro 4.7). Ademads, el modelo de
deformacién utilizado para ambos modelos reproduce mejor los resultados al norte y al sur de la
falla, teniendo diferencias mas pequenas que al centro de la misma.

ID | Registro - Estatico (m) | Registro - Temporal (m)
M1 -0.7 0.12
M2 -1.17 -0.42
M3 -0.11 0.01
M4 1.8 2.25
M5 7.01 .77
M6 3.65 3.41
M7 3.1 1.77
M8 -1.6 -1.43
M9 5.43 5.65
M10 5.84 6.11
M11 6.27 6.15
M12 0.31 0.01
M13 0.98 0.97

Cuadro 4.7: Diferencias de maximas amplitudes para la senal estatica y temporal con los registros
mostrados en el Cuadro 4.5.

4.2.2. Campo lejano

Para poder utilizar la mayor cantidad de informacién que se dispone sobre este terremoto es
que se incluye en esta tesis el analisis de la llegada de las olas a las islas de Hawaii. Symons y
Zetler, 1960 publicaron los mareogramas que estaban operativos al momento de la llegada del
tsunami por lo cual se cuenta con informacién de hora de llegada y con la variacion del nivel
del mar (ver Figura 4.34). Para esta parte se utilizaran 4 puntos ubicados en las localidades de
Nawiliwi, Honolulu, Mokuoloe e Hilo (ver Figura 4.35). Para obtener estos resultados se simularon
17 horas de propagacién utilizando una grilla de nivel 1 de 2.16" de resolucién la cual cubre la
zona mostrada en la Figura 4.35a y una grilla de nivel 2 de 0.54’ de resolucién la cual se utiliza
exclusivamente para la zona de Hawaii mostrada en la Figura 4.35b (el proceso de obtencién de
las grillas fue explicado en el capitulo anterior). Ademads, para esta simulacién se cambi6 el paso
de tiempo a 3 segundos para reducir costos computacionales cumpliéndose con la condicién de
Courant.

ID | Lugar | Latitud (°) | Longitud (°) | Hora llegada (UTC)
1 | Nawiliwili 21.95N 200.68 10 : 40

2 | Honolulu 21.28N 202.10 10: 33

3 | Mokuoloe 21.45N 202.20 10 : 40

4 Hilo 19.74N 204.92 09 : 58

Cuadro 4.8: Registros de maredgrafos operativos en Hawaii para la llegada del tsunami chileno de
1960 (Symons y Zetler, 1960).
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Figura 4.34: Mareogramas operativos a la llegada del tsunami chileno

Hawaii (Symons y Zetler, 1960).
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de 1960 a las costas de
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Figura 4.35: En (a) se muestra la zona de la grilla de nivel 1 utilizada para la propagacién del
tsunami desde las costas chilenas hasta Hawaii. En (b) se muestra la zona que cubre la grilla de
nivel 2 ademads de la ubicacién de los 4 mareédgrafos (circulos en rojo) utilizados para la comparacién
de tiempo de llegada del tsunami. Los ID de cada maredgrafo corresponden con el Cuadro 4.8).

La barra de colores indica la elevacién topografica en metros.
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Figura 4.36: Mareografo 1 utilizado en Valdivia 1960 para su llegada a Hawai, localidad de Nawiliwi.

En la Figura 4.36 se muestra el registro del maredgrafo virtual 1 (ver punto 1 en Figura 4.8).
Se visualiza que el tiempo de desfase entre ambas senales es de 15.2 minutos.
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Figura 4.37: Maredgrafo 2 utilizado en Valdivia 1960 para su llegada a Hawai, localidad de Hono-

lulu.

El maredgrafo virtual 2 (punto 2 en Figura 4.8) se muestra en la Figura 4.37 donde se visualizan
las llegadas de ambas senales alrededor de los 900 minutos después de generado el terremoto de
Valdivia. La correlaciéon tiene un maximo valor cuando la senal temporal se adelanta en 14.8

minutos.
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Figura 4.38: Maredgrafo 3 utilizado en Valdivia 1960 para su llegada a Hawai, localidad de Mo-

kuoloe.

La Figura 4.38 muestra el registro del maréografo virtual 3 (ver punto 3 en Figura 4.8). Se
visualiza que el desfase entre las dos senales es de 14.8 minutos.
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Figura 4.39: Maredgrafo 4 utilizado en Valdivia 1960 para su llegada a Hawai, localidad de Hilo.

La Figura 4.39 muestra el dltimo maredgrafo virtual analizado (punto 4 en Figura 4.8). Las
senales alcanzan una maxima correlacién para un corrimiento de 15.1 minutos.
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ID | Max. amp. E (m) | Max. amp. T (m) | A t (min) | Hora E(UTC) | Hora T(UTC)
M1 0.27 0.25 15.2 10: 14 10: 31
M2 0.58 0.32 14.8 10 : 09 10: 24
M3 0.38 0.33 15.8 10 : 08 10: 29
M4 1.49 1.57 15.1 09 : 39 09 : 56

Cuadro 4.9: Maximas amplitudes registradas en cada uno de los maredgrafos utilizados en Hawaii
para la llegada del terremoto de Valdivia tanto para la sefial estatica (E) como la temporal (T)
junto con el corrimiento entre ambas senales y las horas de llegada del tsunami a dichos puntos.

En las Figuras 4.36 hasta 4.39 se visualiza el andlisis de cada uno de los mareogramas obtenidos
para los maredgrafos virtuales localizados en Hawaii. El Cuadro 4.9 muestra un resumen de las
maximas amplitudes obtenidas en cada senal junto con el corrimiento de tiempo entre ambas
senales. De aqui es notorio que el mareégrafo 4 (punto 4 en Figura 4.35b, aquel que recibe primero
a la ola) registra las mayores amplitudes, superando un metro de altura en ambas sefiales y que en
todos los maredgrafos se registra un corrimiento de alrededor de 15 minutos entre la senal estatica
y la temporal. Ademds, para este caso se anade la hora de llegada de la ola a las costas de Hawaii
bajo las condiciones de esta simulacion para compararlas con las horas de llegada registradas por
los maredgrafos senalados en el Cuadro 4.8, de donde se obtiene que el modelo temporal es el que
esta mas cercano en horas de llegada. Observando el Cuadro 4.8 junto con el Cuadro 4.9 es visible
que las horas de llegada del modelo temporal difieren como méaximo por 11 minutos en el caso
del maredgrafo 3, a diferencia del modelo estatico que llega a diferir hasta por 32 minutos para
el mismo maredgrafo 3. Con respecto a los mareogramas publicados por Symons y Zetler, 1960
primero se debe tener en cuenta que las amplitudes estan en pies, mientras que las observaciones
de esta investigacién estdn en metros. Asi, de la Figura 4.34(1) se ve que el maredgrafo alcanza
a registrar hasta 5.5 pies, pero sustrayendo el nivel inicial al que estaba que es alrededor de 2.5
pies, se obtiene que su mayor amplitud registrada es de 3 pies, equivalente a 0.9 metros. Para el
segundo maredgrafo (Figura 4.34(2)) se observan amplitudes similares al anterior. Para el tercer
maredgrafo (Figura 4.34(3)) la amplitud decrece, siendo de 1 pie aproximadamente, lo cual equivale
a 0.3 metros. Finalmente, el maredgrafo 4 (Figura 4.34(4)) ubicado en Hilo alcanza un limite de
aproximadamente 5.5 pies, lo cual sobrepasa el metro de altura. En el Cuadro 4.10 se muestra un
resumen de las maximas amplitudes registradas por los maredgrafos reales de Hawaii y la diferencia
con las maximas amplitudes de las senales estatica y temporal de la simulacién mostradas en el
Cuadro 4.9. Cabe mencionar que en las simulaciones no esta considerada la suma o resta de la
marea.

ID | Max. registro (m) | Dif. E (m) | Dif. T (m) | Dif. E (min) | Dif. T (min)
M1 0.90 0.62 0.64 26 9
M2 1.05 0.46 0.72 24 9
M3 0.30 -0.08 -0.03 32 11
M4 1.65 0.16 -0.073 19 2

Cuadro 4.10: Diferencias de amplitud y horas de llegada de simulaciones estatica (E) y temporal

(T) con los registros reales publicados por Symons y Zetler, 1960 (ver Cuadro 4.8 para los registros
de horas de llegada).



Capitulo 5
Discusion

La primera parte de esta investigacion consistié en el analisis de tres terremotos tsunami con
el objetivo de analizar el rol que podria jugar la baja velocidad de ruptura en la generacion de
olas de gran altura. Luego de las simulaciones se vio que las senales generadas fueron muy débi-
les alcanzando decenas de centimetros. Este resultado no reproduce los valores registrados, donde
dichos terremotos generaron tsunami devastadores con olas de metros de altura. Asi, lo anterior
quiere decir que la velocidad de ruptura asociada a la componente temporal no juega un rol im-
portante en estos tres eventos y ademas queda demostrado que las grandes alturas alcanzadas no
tienen que ver con la fuente sismica como tal. Probablemente la causa haya sido el tipo de margen
donde se dieron a cabo cada uno de los eventos (Kanamori y Kikuchi, 1993; Pelayo y Wiens, 1992;
Ammon et al., 2006) desencadenando algin tipo de mecanismo como splay faults, deslizamientos
de tierra submarinos, entre otros, pero ese andlisis queda fuera de los objetivos del presente estudio.

Como fue mostrado en la Figuras 4.4 hasta 4.8 y resumido en el Cuadro 4.4 (terremoto de
Nicaragua de 1992), las méximas amplitudes alcanzadas son muy similares en ambos modelos. De
los cinco maredgrafos analizados, el segundo muestra la mayor amplitud cercana a los 70 centime-
tros mientras que la menor amplitud alcanzada fue de 14 centimetros en el maredgrafo 1. En las
Figuras 4.9 hasta 4.13 (terremoto de Java en 2004) es nuevamente visible que el comportamiento
de las olas es muy similar en ambos modelos. En este caso los maredgrafos 1 y 5 muestran maxi-
mas amplitudes que no alcanzan los 10 centimetros, por lo que la variabilidad de las olas en esos
puntos es muy poca. Una causa probable de estos registros es que para el terremoto de Java en
1994 la ruptura ocurrio lejos de la costa, lo cual es visible en la Figura 4.2, donde la distancia
es de més de 200 kilémetros. Los maredgrafos que se encuentran frente a la ruptura son los que
reciben las olas de mayor amplitud, donde el maredgrafo 4 registré una amplitud de un poco mas
de 20 centimetros, pero los que estan mas alejados, como los maredgrafos 1 y 5 reciben olas mas
debilitadas no alcanzando los 10 centimetros. En las Figuras 4.14 hasta 4.18 (terremoto de Ja-
va en 2006), de todos los maredgrafos en estudio para este terremoto son los maredgrafos 2 y 3
quienes reciben las mayores amplitudes, registrando olas de 20 y 30 centimetros respectivamente.
Es posible ver también que la senal llega primero a los maredgrafos 1 y 2, mientras que para los
mareografos 3, 4 y 5 tarda un poco mas, aunque el niimero 3 es el que registra el mayor retraso de
las olas alrededor de 40 minutos después de ocurrido el terremoto. Esto se explica debido a que el
punto nimero 3 se ubica en una bahia (ver punto 3 de la Figura 4.3) y aqui la llegada del frente
de ondas sufre una curvatura debido al efecto de difraccion que produce cambios en la velocidad
de propagacion haciendo que la llegada a la costa tarde un poco méas que en los otros puntos. En
general, las diferencias de llegada entre el modelo estatico y temporal no alcanzan a sobrepasar
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los 2 minutos, exceptuando el maredgrafo 4 del terremoto de Java en 2006 donde el retraso es de
2.7 minutos (Figura 4.17). Estas diferencias ocurren porque al considerar una ruptura con modelo
temporal la energia proveniente de la deformacién del suelo océanico tarda un cierto tiempo en ser
liberada completamente, pero mientras se estd liberando energia, por ejemplo, al sur de la falla,
ya hay olas propagandose al norte de ella, entonces cuando el proceso de ruptura se completa, las
olas generadas pueden interferir entre ellas, aunque en este caso, la interferencia fue muy poca,
viéndose reflejada en un par de minutos de retraso en hora de llegada y tan solo milimetros de
diferencia en amplitud para la mayoria de los puntos analizados.

La segunda parte de la investigacién se enfocé netamente en el campo cercano del terremoto
de Valdivia de 1960, un terremoto de larga duracién y con componente de baja frecuencia. Los
primeros resultados de la simulaciéon fueron los mareogramas obtenidos donde se analizaron las
méximas alturas alcanzadas por cada modelo (estdtico y temporal) y las diferencias de horas de
llegada entre ambos modelos. Analizando los maredgrafos de norte a sur, se tiene que el primer
maredgrafo ubicado en Tomé muestra un retraso de la senal temporal de 21.1 minutos (ver Fi-
gura 4.20). El maredgrafo 2 ubicado en Talcahuano (ver Figura 4.21) muestra un retraso de 21.3
minutos de la senal temporal. El mareégrafo 3 de Coronel (ver Figura 4.22) muestra un pequeno
salto negtivo en amplitud. Esto se relaciona directamente con la ubicacion del maredgrafo sobre la
subsidencia inicial del agua (ver punto 3 de Figura 4.19).

Luego, los maredgrafos 4, 5y 6 (Figuras 4.23, 4.24 y 4.25) también presentan un retraso de la senal
temporal cercano a los 20 minutos. Es evidente que los saltos iniciales asociados con la deformacion
se van haciendo mayores a medida que se va hacia el sur, teniéndose un salto de alrededor de 0.5
metros para el maredgrafo 5 y un salto de aproximadamente 1 metro para el maredgrafo 6. Esto
ocurre porque, mirando la Figura 4.19, la deformacién del agua va aumentando su magnitud a
medida que se va hacia el sur, y eso se ve directamente reflejado en los mareogramas. Un caso
particular se muestra en el maredgrafo 7 que corresponde a Valdivia, lugar cercano al epicentro
del terremoto (ver Figura 4.26). El retraso de ambas senales es de 21.4 minutos. Este maredgrafo
muestra que la senal posee mucha variabilidad en las amplitudes alcanzadas. Este comportamiento
ocurre porque el punto se ubica cerca de la mayor deformacién (ver punto 7 de la Figura 4.19)
lo cual afecta directamente a las olas generadas. Luego, los maredgrafos 8 y 9 (ver Figuras 4.27 y
4.28) también muestran una senial con mucha variabilidad ya que también estan cerca de la mayor
deformacién. El mareograma de Ancud (Figura 4.28a) muestra una sefial distinta a los demaés. Esto
puede deberse a que Ancud se ubica en un golfo, por lo que las olas tienen un comportamiento
distinto a como si llegaran directamente. En este caso el tsunami comienza a ingresar al golfo y
las olas van cambiando su trayectoria debido a los efectos de los cambios de profundidad y al
atrapamiento de las olas dando paso a efectos de reflexion de ondas. Més hacia el sur las senales
comienzan a ser un poco mas suaves por el hecho de que la deformacién es menor. Ademads, en el
caso temporal las olas llegan més tarde que en los otros puntos (ver Figuras 4.29 hasta 4.32). Esto
ultimo se ve reflejado en que la diferencia en tiempos de llegada comienza a aumentar, llegando
a una diferencia de 26.3 minutos para el ltimo maredgrafo ubicado en Puerto Aysén (ver Figura
4.32). En la seccién anterior se comenté acerca de los saltos que presentan los maredgrafos 3 al
13 (Figuras 4.22 hasta 4.32). Para el terremoto de Valdivia de 1960, como la fosa se encuentra
muy cercana al continente, es comun tener observaciones de este tipo donde la deformacion se
ve directamente reflejada en los mareogramas debido a que la ubicaciéon de los maredgrafos esta
sobre ésta. Esto ocurre simplemente porque cuando se gatilla la deformacién en la vida real el
maredgrafo se mueve junto con la tierra que esta siendo deformada, diferente a lo que ocurre con
un maredgrafo virtual, que por el hecho de ser virtual permanece en su posicion, lo cual hace que
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registre este gran salto en su senal. Algo importante para mencionar es que ésto no sucedié para
las simulaciones de los terremotos tsunami ya que si se observan las figuras de deformacion inicial
(Figuras 4.1, 4.2 y 4.3) es evidente que la deformacién ocurre tinicamente bajo el suelo ocednico,
y es por esta razon que en todos los mareogramas de los terremotos tsunami no se registran saltos
abruptos de la senial. En la Figura 4.33 y el Cuadro 4.7 se mostraron los resultados obtenidos con
respecto al estudio de amplitudes. Luego de comparar las maximas amplitudes de cada senal con
los registros, los resultados fueron bien reproducidos para el norte y sur de la falla. En el caso del
maredgrafo 1 ubicado en Tomé (Figura 4.20), la observacién fue entregada por un testigo por lo que
la comparacién puede ser subjetiva, pero el segundo mareégrafo ubicado en Talcahuano (Figura
4.21) fue dada por un instrumento, por lo que en este punto ambos modelos reproducen bien el
resultado, aunque el modelo temporal posee menor diferencia que el estatico. El maredgrafo 3 ubi-
cado en Coronel (Figura 4.22) sigue teniendo valores similares. Para los tres casos anteriores, como
estdn ubicados al norte de la falla, la deformacién no influye tanto en la interferencia reproducida
en el mareograma. Para el maredgrafo 4 hasta el 11 (Figuras 4.23 hasta 4.30) las diferencias en
amplitud comienzan a ser mayores. En este caso los mareogramas se ven con mucha interferencia y
comienzan a aparecer los saltos ligados a la deformacion al inicio del registro. Todos los registros de
estos ultimos maredgrafos mencionados son observaciones de testigos a excepcién del maredgrafo 5
de Isla Mocha (Figura 4.24) que corresponde a medida de runup y el maredgrafo 8 de Bahia Mansa
(Figura 4.27) del cual se desconoce el tipo de altura medido. Como este terremoto ocurrié en una
época de poca instrumentacion disponible, los registros que se tienen son sélo los entregados por
lo cual el analisis fue hecho en base a esto.

A lo anterior se sumé un nuevo objetivo que fue simular el tsunami hasta la isla de Hawaii
con el proposito de analizar los tiempos de llegada de ambos modelos. El analisis en este caso
fue la comparacién de amplitudes y de horas de llegada. En el Cuadro 4.10 se resumieron de las
diferencias en amplitud de cada senal mostrandose que para los dos primeros maredgrafos es el
modelo estatico el que se acerca més a las observaciones, pero teniendo diferencias de hasta 70
centimetros. Todo lo contrario ocurre para los maredgrafos 3 y 4, donde el modelo temporal se
acerca mas a los registros y con muy poco margen de error (a lo méas 1 centimetro). Con respecto
a la hora de llegada, en el mismo Cuadro 4.10 se muestra que el modelo temporal es aquel que
presenta las diferencias mas bajas, con una diferencia maxima de 11 minutos para el maredgrafo
3 y una minima de tan solo 2 minutos para el maredgrafo 4. Esto puede tener relacién con que
los maredgrafos 3 y 4 son quienes reciben primero el impacto, a diferencia de los otros dos que
reciben la llegada de la ola cuando ya ha pasado por mucha interferencia. Una posibilidad es que
los efectos locales estén jugando un rol importante y como no se posee una batimetria de mejor
resolucion, no es posible obtener los mismos resultados.






Capitulo 6

Conclusiones

El objetivo general de esta tesis era analizar el rol que juega la componente temporal de una
ruptura sismica en el tsunami generado y ver las diferencias principales entre los modelos estaticos
y temporales. Ademas, como objetivo especifico se planted el andlisis aplicado a tres terremotos
tsunami y a un terremoto de larga duracién. Para el caso de los terremotos tsunami los resultados
obtenidos no reflejaron los registros. Con ésto sabemos que para bajas magnitudes y velocidades
de ruptura relativamente lentas, no existe una diferencia significativa entre un modelo estético y
otro temporal. En Kanamori y Kikuchi, 1993 se explica muy bien el rol del tipo de margen en la
generacion de terremotos tsunami, lo cual indica que la presencia o ausencia de sedimentos fue la
responsable de la generacion de tsunami con alturas tan grandes, mediante mecanismos como splay
faults, deslizamientos de tierra submarinos, etc, pero dicho andlisis queda fuera de los objetivos
de esta tesis. Esto no pudo ser reproducido por las simulaciones aqui mostradas porque las carac-
teristicas del tsunami generado son dependientes, mas que nada, de la cantidad de deslizamiento
y el angulo dip que se ingresa al software. Asi, la hipdtesis con respecto a los terremotos tsunami
es rechazada debido a que en las senales temporales no se presentaron diferencias significativas.

Los mareogramas de los tres terremotos tsunami analizados muestran que los modelos temporal
y estatico tienen un rol muy similar en la generacion del tsunami. El modelo temporal, a diferencia
del estatico, libera la energia asociada a la deformacion por separado, pero como el tiempo de rup-
tura de estos terremotos fue pequeno, las olas generadas no alcanzaron a tener un comportamiento
distinto a como lo tienen en el modelo estatico. Ademas, otro factor que también influyé fue el
largo de la ruptura. Como los terremotos tsunami tuvieron una magnitud de momento alrededor
de 7.7 para los tres casos, su largo de ruptura fue de alrededor de 200 kilémetros lo cual implica
que es una falla relativamente corta y esto hizo que el arribo de las olas a la costa en el modelo
temporal no tuviese un desfase significativo con el modelo estatico.

Con respecto al terremoto de Valdivia, se concluye que debido a la larga duracion de la ruptura
y al largo de la falla, la componente temporal si juega un rol en la generacion del tsunami. En
este caso vimos las diferencias significativas entre un modelo y otro en términos de amplitudes y
retrasos entre ambas senales. Ademas, en el Cuadro 4.7 se resumieron las diferencias de amplitudes
de las senales con los registros, dejando en claro que si hay diferencias en las amplitudes alcanzadas.

Para esta parte del estudio, ademas de discutir los resultados de cada mareograma se incorporé
la simulacion del tsunami hasta Hawaii para analizar los tiempos de llegada, pues esa informacién
esta disponible en ciertos puntos de la isla. De este andlisis se concluye que bajo las condiciones de
estas simulaciones, el modelo de deformacion utilizado reproduce bien los registros en amplitud,
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teniendo diferencias maximas de tan solo 70 centimetros. Sin embargo, estos registros podrian ser
mejorados con la inclusién de batimetria de mejor resolucién. Con respecto a la hora de llegada, el
modelo temporal reproduce mejor los registros, con una diferencia maxima de 11 minutos, mientras
que el modelo estatico tuvo diferencias de mas de 30 minutos.

Con los resultados anteriores, es evidente que el modelo temporal si juega un rol importante en la
propagacién del tsunami cuando se trata de una larga ruptura tanto espacial como temporalmente,
siendo aceptada la hipdtesis con respecto al terremoto de larga duracion. El caso de Valdivia de
1960 sirvié para cuantificar dichas diferencias, tanto en amplitudes como en corrimiento. Ademas,
el modelo temporal fue mucho mejor para cuantificar las horas de llegada del tsunami a las islas
de Hawaii teniendo diferencias en tiempos de llegada de 9, 11 y 2 minutos mientras que el modelo
estatico estuvo alrededor de los 20 minutos de diferencia alcanzando incluso 32 minutos para
el tercer maredgrafo ubicado en Mokuoloe. Finalmente, se concluye que el modelo temporal es
importante para analisis, pues como fue mostrado, en algunos casos puede reproducir mejores
resultados que el estatico. Las rupturas de larga duracion podrian ser las que muestren mejor estas
diferencias entre el modelo estatico y temporal y para eso habria que analizar otro terremoto de
caracteristicas similares. El terremoto de Sumatra en 2004 se asemeja al de Valdivia en cuanto a
duracién y largo de ruptura, por lo que queda como sugerencia para una futura investigacion.
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