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Resumen

La ubicacién geografica de Chile hace que este pais esté expuesto a la ocurrencia de eventos megathrust,
los cuales pueden potencialmente producir terremotos de gran magnitud, y éstos a su vez generar tsunamis
destructivos tanto a nivel nacional como incluso a nivel internacional.

La expansion de las redes de GPS en Chile en las tltimas décadas nos han permitido obtener informacién
sobre la evolucién temporal del stress acumulado en la interfaz producto de la carga tecténica. En otras pala-
bras, nos han ayudado a determinar el grado de acoplamiento entre placas con una resolucién inimaginable
hace unas décadas atrds, permitiendo una evaluacion de la correlacion espacial de este acoplamiento con el
deslizamiento cosismico a lo largo de Chile dandonos un indicador del potencial de futuros terremotos.
Tomando en cuenta la recurrencia de los terremotos histdricos en nuestro margen, uno de los segmentos
que estaba considerado dentro de estos gaps sismicos es, por ejemplo, la zona donde ocurrié el terremoto
del Maule, el 27 de febrero de 2010 que no rompia desde 1835. Por lo mismo, se esperaba un evento
tsunamigénico de gran magnitud en dicha zona, proporcional a la energia acumulada en la interfase.

Previo a la ocurrencia del evento sismico, la precision en la estimacién de la amenaza de tsunami, utilizando
una fuente mas realista, con distribucidn de slip heterogénea a partir de un modelo de acoplamiento, es de
suma importancia para determinar el potencial tsunami que podria afectar a la costa en pos de la integridad
de la poblacion emplazada en el borde costero, especialmente en Chile, donde gran parte de la comunidad
se asienta en metrépolis muy cercanas a la costa como Iquique, Valparaiso, Coquimbo, Antofagasta y
Talcahuano, entre otras.

En este trabajo se compara las observaciones de run-up y altura de ola con tsunamis modelados numérica-
mente usando el software COMCOTv1.7, en el cual las fuentes utilizadas para calcular la condicién inicial
del tsunami para los eventos de Maule 2010, Pisagua 2014, Illapel 2015, Chiloé 2016 y Valparaiso 2017
fueron construidas a partir de modelos homogéneos y heterogéneos de deslizamiento. Con respecto a es-

tos ultimos, se consideraron modelos cosismicos y un modelo de acoplamiento en la construccion de la fuente.

XI



De acuerdo a los resultados obtenidos, fue posible determinar que una fuente heterogénea construida
a partir de un modelo de acoplamiento es més realista que uno homogéneo, debido a la sobrestimacién y
subestimacion que se observa en la altura y tiempo de arribo del tsunami respectivamente en la costa frente
a los limites norte-sur de esta dltima fuente. Ademads, se observa una correspondencia entre las zonas con
gran deslizamiento cosismico y alto coeficiente de acople en la interfaz, por lo que se pudo concluir que el
modelo de acoplamiento en conjunto con la sismicidad histérica nos sirve para identificar una posible zona

de ruptura y brindarnos un escenario m4s realista en la construccién de la fuente.
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Capitulo 1

Introduccion

Un sismo o terremoto es un movimiento de tierra provocado por la propagacién de ondas generadas
a partir de la fractura de rocas en la corteza terrestre. Cuando éste cumple con ciertas caracteristicas, como
que la ubicacién del hipocentro esté bajo la corteza ocednica asi como también que la magnitud y mecanismo
del sismo sean suficientes para generar una perturbacion vertical en el fondo ocednico, se produce otro
fenémeno denominado maremoto o tsunami. Ademads de terremotos submarinos, los tsunamis pueden ser
generados por erupciones volcdnicas, deslizamientos de tierra o incluso meteoritos. En aguas abiertas, las
ondas generadas por la fuente tsunamigénica no superan el metro de altura y tienen una longitud de cientos
de kilémetros, mientras que cuando estas ondas se acercan a aguas someras, su longitud decrece y su altura
aumenta considerablemente (Wiegel, 1970; Satake,2002). Esto dltimo, ademds de la magnitud de la fuente,
depende de otros factores como la batimetria, la configuracién de la costa y la topografia.

Chile forma parte del cinturén de fuego del Pacifico, el cual esta situado en las costas de este océano y
concentra algunas de las principales zonas de subduccién en el mundo, ocasionando una intensa sismicidad
cercana al 90 % del total de la actividad sismica registrada en la Tierra (Kious et al. 1996). Un alto porcentaje
de la sismicidad que es percibida en Chile se debe a la subduccién de la placa de Nazca bajo la placa
Sudamericana, la cual converge a una velocidad de entre 6 a 8 cm por afio (Khazaradze y Klotz, 2003). A
raiz de ésto, el proceso de acople y desacople de la interfaz entre la placa de Nazca y Sudamericana en Chile
es relativamente rdpida, generando terremotos de gran magnitud cada 100-200 afios aproximadamente (Ruiz
et al. 2018). Por ello y por el asentamiento de gran parte de las metrépolis en zonas costeras, el estudio del

riesgo sismico y amenaza de tsunami es de suma importancia para salvaguardar la integridad de la poblacién.



Hace ya varios afios que se ha detectado que la recurrencia de grandes terremotos a lo largo de las zonas
de subduccién tiene un comportamiento bimodal, es decir, la ocurrencia de estos en una determinada zona
no es homogénea en el tiempo ni el espacio [Anderson, 1975; Mogi, 1968; Satake y Atwater, 2007]. Tras la
proliferacién de los GPS desde los afios 2000 se ha avanzado notablemente en el estudio del ciclo sismico y
la segmentacion en nuestro pais. Ademads, a partir de estos instrumentos se ha podido cuantificar con mayor
precision la tensién acumulada en el periodo intersismico en la interfaz motivando asi la construccién de
mapas precisos del estado de acople en ella (Moreno et al. 2010, Metois et al. 2012, Metois et al. 2016).
Actualmente el estudio de la amenaza de tsunami y construccion de cartas de inundacion para las costas
de Chile esta a cargo del SNAM (Sistema Nacional de Alarma de Maremotos) perteneciente al SHOA (
Servicio Hidrografico y Oceanografico de la Armada). Para evaluar cuantitativamente el riesgo de tsunami
se utiliza informacion histérica de un evento extremo probable o conocido y en base a eso se construye
un modelo homogéneo de falla para simular el posible maremoto (http://www.shoa.cl/php/citsu.php). Con
la aparicién de los modelos de acoplamiento intersismico ha sido posible determinar zonas especificas en
nuestro pais que estin trabadas y acumulando energia para liberar en un préximo terremoto, ademas de
darnos sefiales sobre posibles rupturas en el futuro, estudiar su evolucién en el tiempo e ir actualizando los
posibles escenarios que pueden presentarse en las brechas sismicas a lo largo de nuestro pais asumiendo que

la distribucién del acoplamiento intersismico y deslizamiento cosismico son afines (Moreno et al. 2010).

1.1. Contextualizacion

La dltima decada ha concentrado grandes eventos del tipo megathrust en Chile (Ruiz et al. 2018). El
primero de ellos, el terremoto del Maule de magnitud 8.8 Mw ocurri6 el 2010 en una zona donde los tltimos
terremotos de gran magnitud ocurrieron los afios 1751 y 1835. Por ello es que se esperaba un evento de
similares caracteristicas en el drea (Ruegg et al. 2009). Ademas posterior al terremoto se demostr6 que dicha
zona estaba altamente acoplada y su deslizamiento cosismico correlaciond bastante bien con el modelo de

acoplamiento intersismico (Moreno et al. 2010).



Posterior a este evento, en el norte de nuestro pais ocurri6é en Pisagua un terremoto de magnitud 8.1
Mw. Al igual que el sismo del Maule, era una zona que esperaba un evento de proporciones debido a que los
ultimos grandes terremotos ocurrieron los afios 1877 y 1868, por lo que era una de las brechas sismicas que
concentraba gran energia como para generar un terremoto de dichas caracteristicas (Klotz et al. 2001). Aun
asi, solo la porcidn norte de esta brecha rompio el afio 2014 (Schurr et al. 2014).

El afo siguiente, ocurrié un terremoto de magnitud 8.3 Mw en Illapel, regiéon de Coquimbo. A diferencia
de los casos anteriores, los dltimos dos sismos de gran magnitud ocurridos en este segmento (1880 y 1943)
registraron rupturas de similar tamafio a la registrada el afio 2015 (Ruiz et al. 2018, Tillman et al. 2016).
Ademads, el deslizamiento cosismico modelado correlaciona positivamente con una zona altamente acoplada
de la interfaz (Tilmann et al. 2016).

Finalmente el afio 2016 y 2017 ocurrieron los eventos de menor magnitud de la secuencia de terremotos
ocurridos la ultima década. El primero de ellos de magnitud 7.6 Mw ocurrié en Melinka al sur de la Isla
Grande de Chiloé. Dicha zona estd inmersa dentro del segmento que rompié en 1960 con el megaterremoto
de Valdivia, por lo que un evento de gran magnitud era poco probable que ocurriera tomando en cuenta la
gran cantidad de energia que liberd el terremoto de 1960. Aun asi, tras el terremoto del 2010 se registrd
un aumento de las velocidad medidas por GPS, y por ende, del acoplamiento en la zona (Ruiz et al. 2017,
Melnick et al. 2017). Por ello, este evento fue indicado como un signo de la reactivacién de esta zona (Ruiz
et al 2017).

El segundo de ellos ocurrié en Valparaiso el 2017 con una magnitud de 6.9 Mw. Si bien el evento es de
baja magnitud comparado con el resto de la secuencia, éste presentd una fuerte actividad precursora los dias
previos, al igual que cuando ocurri6 el dltimo terremoto de gran magnitud en la zona en 1985. Aun asi, la
energia acumulada en este periodo intersismico era bastante menor a la acumulada en el intersismico del
evento de 1985 basicamente por la diferencia en la duracién entre ellos (Ruiz et al. 2017).

Debido a la sucesion de terremotos ocurridos en la dltima década se dio el escenario propicio para estudiar
cada uno de estos eventos debido a la gran cantidad de instrumentacion que logré registrarlos. Por ello en
este trabajo se generan modelos heterogéneos a partir de un modelo de acoplamiento e informacion histérica
para estudiar la contribucién que nos provee este modelo al estudio del riesgo de tsunami en las costas de

nuestro pafs.






Capitulo 2

Hipotesis y objetivos

2.1. Hipotesis

A partir de la evolucién en el tiempo de los modelos de acoplamiento y el estudio de la sismicidad
histérica en las brechas sismicas de nuestro pais, es posible generar fuentes mas realistas para el estudio del

riesgo de inundacién por tsunami.

2.2. Objetivos

2.2.1. Objetivo general

Comparar alturas de ola observadas y simuladas, para los terremotos anteriormente nombrados, usando
una fuente heterogénea construida a partir del modelo de acoplamiento y asi estudiar el uso de esta técnica

para la evaluacion de la amenaza de tsunami a partir del progreso de este modelo en el tiempo.

2.2.2. Objetivos especificos

= Estudiar la recurrencia de terremotos en Chile a partir de la revisién bibliogrifica.

= Investigar la relacion del estado de acoplamiento pre-sismico con las rupturas de los segmentos en

estudio.

= Construccién de mapas de acoplamiento asoci%do a los segmentos en estudio.



= Generacion de las fuentes sismicas de los casos de estudio a partir del método de fallas finitas.

= Modelacién de los tsunamis asociados a cada evento utilizado en la investigacion.

= Comparacién de los maredgrafos virtuales generados a partir de modelos de fuente cosismico, ho-

mogéneo y acoplamiento con las observaciones de los maredgrafos observados.



Capitulo 3

Marco tedrico

3.1. Ciclo sismico

Como ya se comentd en la introduccién, en Chile ocurren sismos del tipo megathrust en determinadas
zonas del pais cada 100 a 200 afios (Ruiz et al. 2018). Atn mds, al menos una vez cada 10 afios se produce
un sismo de gran magnitud en alguna zona del pais (Lomnitz, 2004). Por ello es de suma importancia el
estudio del ciclo sismico a lo largo de nuestro pais.

El ciclo sismico se puede dividir en 3 etapas: el intersismico (Figura 3.1a), el cosismico (Figura 3.1b) y
el post-sismico. El primero de ellos, con una duracién en el rango de las decenas y centenas de afios, se
caracteriza por ser la etapa de acumulacién de tensién en la interfaz debido al bloqueo de un segmento
de ella y a la constante convergencia de la Placa de Nazca bajo la Sudamericana. Luego, una vez que el
segmento de la interfaz acoplada cede, ocurre la etapa cosismica en donde se libera la mayor parte del estrés
acumulado en el intersismico en un pequeifio periodo de tiempo que va desde los segundos a los minutos
dependiendo de cuanta energia es liberada en la ruptura. Finalmente, tras el cosismico, comienza una etapa
denominada post-sismico que se caracteriza por liberar el estrés que no se liber6 en el cosismico, pero de

manera mas gradual que en esa etapa. Generalmente este periodo de extiende un par de afios tras el cosismico.

Destacar que el periodo intersismico se describird de mejor forma puesto que el estado de acople entre

las placas en esta etapa forma la base de este trabajo.
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Figura 3.1: Representacion del ciclo sismico (Hyndman y Wang, 1995). Se visualiza el patrén de de-
formacion que se puede observar tanto en el periodo intersismico (Figura 3.1a) como cosismico(Figura
3.1b)

3.2. Acoplamiento intersismico

La zona de subduccioén chilena se encuentra controlada por la convergencia de la Placa de Nazca, la
cual subduce bajo la Sudamericana en todo momento. La interfaz entre ellas es posible dividirla en 4 zonas a

lo largo del dip (Hyndman et al. 1997, Oleskevich et al. 1993):

= [a zona mds somera o generalmente denominada updip se caracteriza por presentar altos niveles de
fluidos, lo que genera una disminucion en la friccién entre las placas, provocando un fortalecimiento

de la velocidad de la placa subductante.

= En la zona sismogénica el material estd mayormente consolidado debido a las condiciones de presién y
temperatura, provocando un aumento en la friccidn de la interfaz, lo cual a su vez inducird un aumento

de la tensién entre las placas, acumulando energia que finalmente se liberara en un futuro terremoto.

= Una zona de transicién debido al aumento de temperatura de la interfaz, disminuyendo la friccion

entre las placas.

= La zona mas profunda o downdip caracterizada por el movimiento continuo de la placa subductante a

la velocidad de convergencia de ésta.



3.2.1. Modelo de acoplamiento intersismico

Debido a las distintas campafias de GPS que se han realizado en Chile desde el afio 2000 y la puesta
de GPS permanentes (Bevis et al. 2001,2003; Brooks et al. 2011; Khazaradze y Klotz 2003; Klotz et al.
2001; Ruegg et al. 2009; Vigny et al. 2009; Béjar-Pizarro et al. 2009, Chlieh et al. 2011), se han podido
generar mds y mejores modelos de acople de la interfaz en cada una de las zonas anteriormente descritas, los
cuales nos han permitido cuantificar de mejor forma el estado tensional entre las placas y tener una mejor
estimacion del peligro sismico para distintas zonas del pafs.

En particular, en este estudio se trabaja con el modelo de acoplamiento generado por Moreno et al. 2010,
el cual simula el acoplamiento intersismico a partir de la velocidad registrada por 282 estaciones GPS
instaladas entre 1996 y 2008. A partir de un modelo de elementos finitos (Figura 3.2) que incluye topografia
y batimetria, asi como un slab realista y geometria de la discontinuidad de Mohorovic, se invierte segtin la

siguiente ecuacion:

donde G es la matriz sintética de Green que integra la geometria, propiedad de los materiales y grillado de
la FEM (Modelo de elementos finitos), x serd la velocidad a determinar en los puntos de grilla 'y d sera la

velocidad medida en superficie.
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Figura 3.2: Modelo de elementos finitos utilizado para realizar la inversion, el cual incluye geometria
realista del slab (en azul), la corteza continental (en verde) y el manto (en naranjo) a lo largo de todo Chile
(Moreno et al., 2009).

En cuanto al modelo de la convergencia, éste se hace a partir del Back Slip Model, BSM (Savage J. C.,
1983) ampliamente usado para la descripcién del campo de deformaciones intersismica en regimenes de
subduccién en conjunto con la solucién de las ecuaciones de Okada. E1 BSM describe la convergencia en
una zona de subduccion a partir de una situacién de movimiento libre en el contacto entre placas (Figura 3.3
a) mds una solucién suplementaria contraria al movimiento de convergencia de la placa subductante (Figura
3.3 b) lo que dard como resultado una zona bloqueada, caracteristica del periodo intersismico (Figura 3.3 c).

Hyndman et al. (1997) y McCaffrey (2002) definen el coeficiente de acoplamiento en la interfaz como:

1 Vintersl’smica

Vconvergencia
Donde Viyersismica Seré la velocidad de la Placa de Nazca con respecto a la Sudamericana en la interfaz y
Veonvergencia serd la velocidad de convergencia de la Placa de Nazca con respecto a la Sudamericana. Si la
Vintersismica €0 1a interfaz es 0, es decir, la Placa de Nazca no se mueve con respecto a la Sudamericana en la
interfaz significard que el coeficiente de acoplamiento ¢ serd maximo. Por el contrario, si la Placa de Nazca
se desliza libremente bajo la Sudamericana en la interfaz, es decir Vipsersigmica = Veonvergencia» €1 coeficiente de

acoplamiento ¢ serd minimo.
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Figura 3.3: Modelo de superposicion de acumulacion de tension en zonas de subduccién. En a) se ob-
serva el movimiento relativo de las placas, en b) la solucidn suplementaria que considera un movimiento

inverso en la zona sismogénica para que sumado con a) se genere una zona bloqueada, la cual esta indica-
da con lineas negras horizontales en c), (Savage J.C., 1983)

3.2.2. Super intersismico

Hace ya varios afios que se ha detectado que la recurrencia de grandes terremotos a lo largo de las zonas
de subduccién tiene un comportamiento bimodal, es decir, la ocurrencia de estos en una determinada zona
no es homogénea en el tiempo [Anderson, 1975; Mogi, 1968; Satake y Atwater, 2007]. Como ejemplo esta
el megaterremoto de magnitud 9.2 ocurrido en Sumatra el 2004, el cual tuvo un largo periodo de carga que
duré siglos y que fue seguido en una década por 3 grandes terremotos de magnitudes 7.9-8.6 que rompieron
segmentos cercanos al megaterremoto del 2004. En nuestro pais existen ejemplos de esta situacién como
en 1570-1575, 1730-1751, 1822-1835 y 1906-1922 [Beck et al., 1998; Cisternas et al., 2005; Cisternas et
al., 2012; Lomnitz, 2004; Udias et al., 2012]. Por ello, la comprensién del mecanismo segtin el cual un
terremoto puede acelerar la ocurrencia de otro, e incluso provocarlo, es un factor clave para el estudio del
riesgo sismico en una regién determinada.

El ciclo superintersismico se caracteriza por un aumento de los esfuerzos en los segmentos adyacentes a la
ruptura de una brecha sismica madura en respuesta a la flexidn eléstica de las placas debido al deslizamiento
provocado durante y posterior a un terremoto. Esto se traduce en un incremento de las velocidades superficia-
les observadas y del coeficiente de acoplamiento en la interfaz. A raiz de ésto, el ciclo superintersismico
puede acelerar o incluso provocar la ruptura de los segmentos adyacentes dependiendo del estado de los

esfuerzos y el acople de la interfaz. Tras el terremoto {ile Maule en 2010, ocurrié una secuencia de eventos de



gran magnitud a lo largo de Chile, en donde los eventos de 2015 y 2016 pueden haber sido generados a partir

del ciclo superintersismico comenzado tras el megaterremoto el 2010 (Melnick et al. 2017).

Ilapel 2015

A partir del andlisis de 10 afios de datos GPS, Melnick et al. 2017 estimé los cambios en las tasas de
deformacién y coeficiente de acoplamiento entre el terremoto de Maule 2010 e Illapel 2015. En el estudio
se encontré que las velocidades medidas en superficie y el coeficiente de acoplamiento aumentaron tras el
terremoto de 2010 en respuesta al ciclo superintersismico iniciado luego del evento de 2010 (Figura 3.4 y

3.5).
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Figura 3.4: Cambios en las velocidades superficiales observadas en el periodo 2010-2015. Las flechas
negras indican la variacién de la velocidad superficial en este periodo, los colores rojo y azul indican la
rotacién horaria y antihoraria de los vectores de velocidad respectivamente, las lineas amarillas indican
el contorno de 1 metro de desplazamiento para los terremotos de 2010 y 2015, mientras que las flechas
verdes y estrella amarilla indican la direccién de convergencia de la Placa de Nazca y el epicentro del
terremoto de Melinka respectivamente (Melnick et al. 2017).

En la Figura 3.4 puede observarse claramente el efecto del terremoto de 2010 en los segmentos
adyacentes a la zona de ruptura. En la frontera norte se visualiza la rotacién de los vectores de velocidad en
sentido horario producto de la flexura de las placas tectdnicas, asi como también el aumento de la velocidad
superficial medida a partir de los GPS instalados en esa zona. Por su parte, en la frontera sur se observa la
rotacion de los vectores de velocidad en sentido antihorario y un aumento de la velocidad superficial no tan

evidente como en la frontera norte producto de la menor densidad de instrumentos instalados.
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Figura 3.5: Acoplamiento antes y después del terremoto del Maule en 2010. Las subfiguras a) y b) mues-
tran el antes y después del acoplamiento de la frontera norte de la ruptura de Maule 2010. En amarillo y

negro se denotan los contornos de 1 metro de desplazamiento cosismico registrado el 2015 y 2010 respec-
tivamente. La subfigura c¢) muestra el cambio aparente del acoplamiento en la frontera norte de la ruptura
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producto del terremoto en 2010 (Melnick et al. 2017).

En la Figura 3.5 se observa el incremento promedio del coeficiente de acoplamiento producto del
aumento de los esfuerzos en el segmento al norte de la ruptura provocada por el terremoto de Maule el

2010. Notar que inmediatamente al norte de la zona de ruptura de este terremoto, existe una disminucién del
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acoplamiento en la zona debido a la etapa post sismica iniciada tras el evento de 2010.
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Melinka 2016

El 25 de diciembre de 2016 ocurrié un sismo de magnitud 7.6 Mw al sur de Chiloé, en la localidad de
Melinka. Dicho evento ocurre dentro de la ruptura provocada por el terremoto de Valdivia en 1960, por lo que
se postula que este evento muestra la reactivacion del segmento luego de un largo tiempo de baja sismicidad
en la zona producto de este megaterremoto (Ruiz et al. 2017). A partir de las velocidades superficiales
medidas a partir de los GPS disponibles en la zona [Klotz et al., 2001; Wang et al., 2007; Moreno et al.,
2010], Ruiz et al. 2017 obtuvo la deformacion para caracterizar el estado tensional de la regién antes y

después del terremoto del Maule en 2010.

Calculated

Lacking dagres L
[ o o 35) *)
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Figura 3.6: Acoplamiento y velocidades superficiales antes del terremoto en 2010. Las flechas celeste
indican la velocidad superficial previa a 2010, mientras que las flechas rojas son las velocidades sin la
componente de la relajacién viscoeldstica del manto producto del terremoto de Valdivia en 1960. La
estrella azul indica el epicentro del terremoto de Melinka en 2016 (Ruiz et al. 2017).
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Figura 3.7: Series de tiempo de la posicidn de las estaciones GPS expuestas en la Figura 3.6. La recta
roja indica la tendencia del movimiento de las estaciones previo a 2010, mientras que la recta negra des-
pués de 2010 (Ruiz et al. 2017). Notar que en la subfigura de cada estacién se muestra arriba y abajo la
componente este y norte del movimiento, respectivamente.

Principalmente lo que se puede observar en la Figura 3.7 es un aparente termino de la relajacién
viscoeldstica producto del terremoto de 1960, lo cual puede visualizarse en la estacion ESQU ubicada lejana
a la zona sismogénica de la interfaz. Ademads, se observd un incremento en las velocidades superficiales
en dos de las estaciones ubicadas sobre la zona sismogénica en Chiloé, PMO1 y CSTO, lo cual sugiere un
incremento del estado de acoplamiento de dicha drea tras el terremoto del 2010. Por otra parte, las estaciones
GUAF y MELK no sufrieron una variacién significativa luego del 2010, lo cual sugiere que dicha zona no

fue afectada por el terremoto en el Maule ocurrido ese afio.
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3.3. Superciclos

El tamafio y frecuencia de un terremoto en un determinado sitio es un tema que ha sido de mucho
interés dentro de la comunidad geocientifica. Por ello, los expertos han desarrollado modelos conceptuales
detallados del comportamiento de estos eventos en el tiempo. Dentro de éstos, estd el modelo que sugiere que
las fallas tienen rupturas repetibles tipicas en el tiempo (Sieh 1996), la teoria de las brechas sismicas postula
que el peligro sismico es pequeio inmediatamente después de un gran terremoto y crece a medida que no se
produce un evento de similares caracteristicas en la misma area (Kagan y Jackson 1991) y el modelo que
considera que la tasa de convergencia de la placa subductante y la edad de ésta se relaciona con la recurrencia
de los terremotos en un segmento (McCaffrey 1997). El problema de estos modelos es que se basan en datos
instrumentales y/o a informacién histérica muy acotada temporalmente, pudiendo no reproducir de buena
forma el ciclo sismico de un segmento en particular. Por ello la evidencia paleosismica y de paleotsunamis

es valiosa en término de la caracterizacion del peligro sismico en un segmento en particular.

17
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Figura 3.8: Ultimas rupturas a lo largo de la zona de subduccién de Sumatra e historia sismica de los
dltimos 700 afios. En la figura de la izquierda se simbolizan como B, Sm y Sk la localizacién de las tres
mediciones del nivel medio del mar expuestras en las figuras de la derecha A, B y C respectivamente. En
las figuras de la derecha se indica en azul la tasa de incremento del nivel del mar, mientras que en rojo la
disminucién. Las flechas en el eje horizontal inferior muestran la duracién de los superciclos, mientras
que en el eje horizontal superior se expone la fecha de los terremotos registrados en el segmento Mentawai
(Sieh et al. 2008).

Sieh et al. 2009 y Goldfinger et al. 2013 estudiaron la sismicidad a largo plazo de la costa oeste de
Sumatra y la zona de subduccién de Cascadia en la costa noroeste de EEUU. El primero de ellos estudi6 la
recurrencia de terremotos en Sumatra a partir de la variacién en el nivel del mar registrado por los corales
durante mas de 700 afios. Se encontré que se han generado superciclos de grandes terremotos cada dos siglos
durante al menos los tltimos 700 afios y que a su vez estos pueden estar compuestos por ciclos mas pequefios
de terremotos de menor magnitud (Figura 3.8).

Por su parte, Goldfinger et al. 2013 estudi6 la recurrencia de terremotos en la costa noroeste de EEUU a
partir del andlisis de las turbiditas en 4 sondajes a lo largo de la zona de subduccién de Cascadia a partir de

los cuales se pudo datar varios terremotos de diferentes tamafios.
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Figura 3.9: Serie temporal que muestra el ciclo energético a largo plazo de la zona de subduccién de

Cascadia y el comportamiento complejo en el tiempo (Goldfinger et al. 2013).

En la Figura 3.9 se ven los distintos terremotos que pudieron ser identificados en la zona y el balance

entre la energia acumulada por la convergencia y la liberada por los eventos sismicos. Se observa que en

cada superciclo donde se libera la energia acumulada por la convergencia se agrupan de 3 a 5 eventos que

liberan parcialmente la energia acumulada. Ademads se puede ver en esta zona que la energia acumulada en

los superciclos se puede liberar en varios terremotos a lo largo de este periodo o puede liberarse con un solo

gran evento. Por ello, se infiere que el tamafo de un terremoto no solo depende de la duracién del periodo

intersismico, sino que se sugiere que existe un ciclo a largo plazo de almacenamiento y liberacién de energia

(Goldfinger et al. 2013).
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3.4. Tsunami

Los tsunamis son ondas de gran longitud, que pueden ir desde las centenas de kildmetros en aguas
abiertas hasta las decenas de kilémetros cuando la ola llega a la costa. Estas ondas se generan a partir de
una perturbacién en el mar que puede ser provocada por distintas fuentes como deslizamientos de tierra,
volcanes submarinos o terremotos. Si bien la fuente provocadora de esta perturbacién puede ser miltiple,
en la mayoria de los casos ésta se debe a terremotos submarinos que perturban el suelo ocednico lo que
provoca el levantamiento de una columna de agua que se propaga en todas direcciones por el océano. Tanto

la generacidn de la perturbacion como la propagacién de un tsunami se describe a continuacion:

3.4.1. Generacion

En este trabajo se utilizan los terremotos submarinos como fuente generadora de la perturbacién en el
océano. Por ello, se describe la forma de obtencién de la deformacién en el océano debido a los terremotos.
Okada en 1985 encuentra la solucién analitica de la deformacién en el suelo ocednico a partir de la teoria
elastica, la cual relaciona los parametros geométricos de una dislocacién en la corteza con la deformacién
observada en superficie necesaria para calcular la perturbacién inicial en el mar. Destacar que para que la
perturbacion inicial en la superficie del mar sea igual a la perturbacion en el suelo ocednico debido a la
dislocacidn, ésta debe lo suficientemente rapida como para considerar que ambas perturbaciones ocurren

simultineamente.

East

Figura 3.10: Geometria de una dislocacion a partir del modelo propuesto por Okada en 1985. Figura de

Levin et al., 2016
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En la figura 3.10 se puede observar el sistema de referencia considerado por Okada en 1985. Ly W
corresponden al largo y ancho de la ruptura. El vector de Burger D (U1,U,,Us) representa el movimiento de
la pared colgante respecto al bloque base. Las componentes Uy, U, y Uz representan el movimiento de la
dislocacion en la direccién del rumbo, del manteo y normal al plano de falla respectivamente. Finalmente los
angulos @, 8,y 0 representan el rumbo, el manteo y el dngulo de delizamiento, mientras que 7y representa el
angulo entre el plano de falla y el vector de Burger D.Dela figura 3.10 se deduce que las componentes del

vector de Burger quedan determinadas por:

Uy = |D|cos(y)cos(8)
U, = |D|cos(y)sin(8)
Us = |D|sin(y)

3.4.2. Propagacion

Una vez conocida la condicion inicial que generara la perturbaciéon en el mar que se extendera por
el océano, se utiliza la ecuacién de conservaciéon de momentum para estudiar la propagacion de las ondas
generadas en el mar en toda su extension. En tsunamis se considera dos situaciones; cuando el tsunami se
propaga por aguas abiertas y cuando este se propaga en la costa. En el primer caso se puede utilizar la forma
lineal de la ecuacién de conservacion de momentum (Ecuacién 3.1) puesto que la amplitud de la onda es
significativamente menor que la profundidad del océano asi como también la longitud de onda del tsunami
en aguas abiertas en mucho mayor que la profundidad del océano (Eze et al. 2009). El segundo caso es mas
complicado, puesto que cuando el tsunami llega a la costa, este siente el efecto de la friccidon haciéndose
mas lento y aumentando su tamafio producto de la conservacién de la energia, por lo que ya no se puede
considerar el caso lineal de la ecuacién de conservacién de momentum, sino que se utiliza la ecuacién con el

término de friccidn incorporado (Ecuacién 3.2).

oV -

— =—gVh 3.1

5 g 3.1
W e o TV
— VW =—gVh—Cy—— 2
ot +( Vv gvh Cfd+h (3-2)

donde V representa el vector de velocidad horizontal promedio en profundidad, A es la elevacién del agua o

la amplitud del tsunami, d es la profundidad del agua y Cy es el coeficiente de friccién.
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3.5. [Estadisticos

3.5.1. Correlacion

En términos del procesamiento de senales, la correlacion es una medida de la interdependencia que
existe entre ellas. En nuestro caso, se utiliza la correlacién cruzada para cuantificar la similitud de dos series
en funcién del desplazamiento de una con respecto a la otra. En esta investigacion, se utiliza como una
medida de semejanza entre los maredgrafos virtuales y observados, ademas de identificar el desfase que
existe en la llegada del tsunami a la costa segtin lo observado y lo modelado. Sean x(n) e y(n) dos sefiales,

matematicamente la correlacion cruzada se define como:

=

Ry() =Y, x(n)y*(n—1) (3.3)

n=—oo

Donde y* denota el complejo conjugado de y, y [ el retardo en tiempo de la sefial y con respecto a x. En

términos de la convolucidn, ésta se relaciona con la correlacion cruzada como:

Ry (1) = x(1) % (—1) (3.4)

3.5.2. Error cuadratico medio normalizado

Es una medida que se utiliza con frecuencia para evaluar los valores pronosticados por un modelo y
los valores observados. El error cuadratico medio sirve para agregar magnitud a los errores cometidos por
la prediccién de los modelos y sirve para un conjunto de datos en particular ya que depende de la escala.
Por el contrario, el error cuadratico medio normalizado facilita la comparacién entre conjuntos de datos con

diferentes escalas puesto que no depende de ello.

(3.5)

Donde Y; e ¥; representan el valor i-ésimo del modelo y las observaciones respectivamente. El rango de
valores que toma este parametro es desde 0 hasta 1, donde valores mas pequefios significardn mayor similitud

de las observaciones con el modelo.
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353. Spea

Para cuantificar la similitud que existe entre la amplitud de la primera llegada del tsunami observado y
modelado se utiliza un parametro denominada S, o calidad en el ajuste del peak de aceleracion, el cual fue

definido por Anderson et al., 2004 como:

,[ (P1=p2) r
S(p1,p2) = 10e  Lrntrrr2)

(3.6)

Donde p; y p> representan la amplitud de la primera llegada del tsunami observado y modelado respectiva-
mente. Esta funcion exhibe un valor mdximo de 10 para un perfecto ajuste entre la amplitud observada y
modelada mientras que a medida que la diferencia de entre estos valores aumenta, el S, decrece exponen-

cialmente.
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3.6. Zonas de estudio

En la dltima década se han registrado al menos 4 sismos con magnitud Mw > 7.5 en nuestro pais. En
este estudio se trabajé con estos 4 eventos, ocurridos el 2010, 2014, 2015 y 2016 en Maule, Pisagua, Illapel y
Melinka, respectivamente. Ademds se quizo incluir el sismo de magnitud Mw 6.9 ocurrido en Valparaiso
el 2017 para evaluar el alcance que tiene el método utilizado para la construccion de la fuente sismica en
sismos de mediana magnitud.
A continuacién se contextualizard sobre las caracteristicas costeras presentes en el segmento como bahias
o peninsulas asociadas a densos sistemas de fallas que generalmente correlacionan con el comienzo o el
término de la ruptura de terremotos (Melnick et al. 2009). Ademas se indica el estado de acoplamiento y la

sismicidad histérica de los segmentos en estudio.

3.6.1. Maule 2010

El 27 de Febrero de 2010 a las 3:34 AM hora local, gran parte de la zona central chilena fue
azotada por un terremoto de magnitud Mw = 8.8, seguido por un tsunami destructivo que afecté duramente a
las principales costas del litoral central. Dicho sismo fue el més intenso desde el ocurrido en Valdivia el 22
de mayo de 1960.
La zona que azot6 el terremoto contaba con una buena red de GPS que estaba operativa al momento del
sismo, por lo que hasta el 2011 éste se convirti6 en el sismo de mayor intensidad en una zona de subduccién
que ha podido ser estudiado debido a la instrumentacién instalada en Chile (Moreno et al., 2010). Por ello,
se tenfa una imagen del estado de acoplamiento previo al sismo en la zona donde éste ocurrid, la cual tenia
un alto potencial sismico debido a la ausencia de sismicidad mayor desde 1835 y el alto grado de acople en

la zona como se puede observar en la figura 3.11 (Ruegg et al., 2009, Madariaga et al., 2010).
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Figura 3.11: Modelo de acoplamiento calculado a partir de datos GPS hasta el 2009. Se observa el estado
de acople entre las placas de Nazca y Sudamericana en el segmento Maule (Moreno et al, 2010).

El segmento del Maule se caracteriza por tener un historial de grandes terremotos, en donde incluso el
terremoto de 1751 obligé a trasladar la ciudad de Concepcidn desde la actual ubicacion de Penco hasta la ubi-
cacion definitiva hasta el dia de hoy (Udias et al, 2012). Adicionalmente a este evento, ocurrieron sucesivos
eventos los afios 1657, el mencionado 1751 y 1835 previo al terremoto del 2010, todos considerados del tipo
megathrust. Ademds se tiene registro de algunos eventos de magnitud Mw < 8 en el periodo intersismico
del terremoto de 2010 (Figura 3.12). Cabe mencionar que las zonas de ruptura observadas en la Figura 3.12
son las que tenfan mayor concordancia entre las propuestas de muchos autores (Ruiz et al. 2017, Beck et al.

1998, Madariaga et al. 2012)
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Figura 3.12: Las lineas rojas muestran el historial de sismos en el segmento Maule y las negras las barre-
ras sismicas presentes en el segmento. En la imagen se observa la sismicidad histérica de este segmento
Modificado de Ruiz y Madariaga, 2012.

Si bien previo al terremoto del 2010 el peor escenario esperado para esta zona era el evento ocurrido
en 1835 (Ruegg et al. 2009), se puede ver en la Figura 3.12 que el tamaifio de la ruptura producto de este
terremoto tiene mayor similitud al evento ocurrido en 1751 que al ocurrido en 1835 (Ruiz et al. 2018). Pese a
que previo al terremoto ocurrido en el Maule se esperaba un evento mas parecido al terremoto de 1835, al
observar el modelo de acoplamiento vemos que la zona con un alto grado de acople correlaciona bastante
bien con el tamafio de la ruptura producto del terremoto en 2010 (Figura 3.11). Mas atin, la distribucién del
deslizamiento registrado a lo largo de la ruptura producto del evento en 2010 correlaciona positivamente con

las zonas de mayor acoplamiento en este segmento (Moreno et al. 2010).
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3.6.2. Pisagua 2014

El 1 de abril de 2014 ocurri6 un sismo de magnitud 8.2 Mw en las costas frente a Pisagua, al
norte de la ciudad de Iquique. Dicho sismo fue precedido meses antes por varios eventos precursores con
magnitudes en el rango de Mw=4 hasta Mw=6.7, el cual ocurri6 tan solo 15 dias antes del evento principal
(Schurr et al., 2014). Este sismo produjo un tsunami con olas que no sobrepasaron los 3 metros en Iquique y
1.5 metros en Arica, provocando dafios moderados principalmente de cardcter material (Calisto et al. 2015).
La ruptura provocada por este terremoto fue bastante menor a la esperada, debido a que solo rompié una
pequena parte del segmento delimitado por la ruptura del evento de 1877 (19°5-23°S), liberando solo una
pequeia parte de la energia acumulada desde esa fecha (Schurr et al. 2014). Ademads, con la instalacién de
redes geodésicas en la zona fue posible determinar que el segmento Norte Grande presentaba un alto grado

de acoplamiento en la interfaz (Figura 3.13).
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Figura 3.13: Modelo de acoplamiento calculado a partir de datos GPS hasta el 2009. Se observa el estado
de acople entre las placas de Nazca y Sudamericana en el segmento Norte Grande (Moreno et al, 2010).
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El segmento Norte Grande esta delimitado por la zona de ruptura de 1877 que comprende desde las
latitudes 19 °S hasta los 23°S aproximadamente (Figura 3.13). En la zona norte de dicho segmento ocurri6 el
ya nombrado terremoto de 1877 que rompi6 todo el segmento norte, ademds del evento de 1868 que rompid
una pequeiia parte de la zona norte de dicho segmento. En la zona centro y sur de dicho segmento ocurrierén
3 sismos de magnitudes 7.4 Mw (1967), 7.8 Mw (2007) y 8.0 Mw (1995) en Tocopilla y Antofagasta,
respectivamente (Figura 3.14). Este dltimo no aparece en la figura 3.8, puesto que se considera que la zona
de ruptura no alcanzé el segmento en estudio.

Como antecedentes para analizar en la discusion, sefialar que el afio 2005 ocurrié un evento intraplaca de
magnitud 7.8 Mw (Peyrat et al. 2006) en la misma zona donde sucedi6 el terremoto de Pisagua. Dicho evento,
seguln varios autores, esta indicado como el que gatillé un evento slow-slip que aceler6 un par de semanas
previo al mainshock (Ruiz et al. 2014). Ademas, Geersen et al. 2015 sugiere que la subduccién de ridge
detectado a partir de perfiles sismicos y anomalias de gravedad frente a la zona de ruptura del terremoto de

Pisagua pudo haber controlado los limites que tuvo este evento.
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Figura 3.14: Sismicidad histérica del segmento Norte Grande. Las lineas rojas indican la dimensién
de las rupturas provocadas por los terremotos histéricos, mientras que las lineas negras muestran las
caracteristicas batimetricas presentes en el segmento.
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3.6.3. Tllapel 2015

El 16 de Septiembre de 2015 ocurrié un sismo de magnitud 8.3 Mw frente a las costas de Illapel. Este
terremoto es el mas intenso registrado en nuestro pais desde el 2010, y el tercero mds intenso desde 1960. La
zona donde ocurri6 este evento se encuentra delimitada al norte por la zona de fracturas Challenger y al sur
por el ridge de Juan Ferndndez. Algunos autores proponen que estas estructuras inciden directamente en la
actividad previa y posterior a un sismo, actuando como barreras en la propagacion de grandes terremotos
(Poli et al. 2017, Alvarez et al. 2016), .

Histoéricamente los terremotos que se han limitado a este segmento han sido dos: 1880 y 1943. Aun asi,
ninguno de ellos se compara en tamafio al terremoto de 1730, el cual provocd una ruptura que abarco
practicamente toda la zona central (Figura 3.15). Por ello, tomando en cuenta la historia sismica conocida
del segmento, los terremotos de 1880 y 1943 pueden ser considerados como eventos pequefios incluidos

dentro de un superciclo caracterizado por el terremoto de 1730.
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Figura 3.15: Sismicidad histérica del segmento Illapel. Largos de rupturas (en rojo) son las propuestas
en el trabajo de Ruiz et al. 2017. En negro se observan las caracteristicas batimétricas presentes en el
segmento.
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Para el evento de 1943 Beck et al., 1998 propone una magnitud de 7.8 Mw, mientras que Lomnitz et al.,
2004 propone una magnitud 8.3 Mw, similar a la magnitud propuesta para el evento de 2015. Para el evento
de 1880 se determind una intensidad en la escala de Mercalli de VIII a partir de los dafios observados en
distintas localidades cercanas y lejanas al epicentro (Machado, 1910). Destacar que tanto en el evento de
1943 como en el evento de 1880 se produjeron tsunamis a nivel local y las mayores alturas de ola en ambos
casos se pudieron observar en Coquimbo (Machado, 1910, Beck et al. 1998).

En la Figura 3.16 se puede observar que la zona donde se produjo la ruptura estaba fuertemente acoplada
con coeficiente cercanos al maximo y limitada por dos dreas de bajo acoplamiento al norte y al sur de esta
zona, las cuales pueden actuar como barreras sismicas en la propagacion de las rupturas (Metois et al., 2016).

Por ello, eventos como el de 1880 o 1943 eran mds probables que un megaterremoto como el de 1730.
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Figura 3.16: Modelo de acoplamiento calculado a partir de datos GPS hasta el 2009. Se observa el estado
de acople entre las placas de Nazca y Sudamericana en el segmento Illapel (Moreno et al, 2010).

30



3.6.4. Chiloé 2016

El 25 de diciembre de 2016 ocurri6 un sismo de magnitud 7.6 Mw cercano a la localidad de Melinka,
luego de un largo silencio sismico en el que solo se habian registrado sismos de baja y moderada magnitud

(Lange et al. 2007).

o

(%))

(=)
Acoplamiento

Figura 3.17: Modelo de acoplamiento calculado a partir de datos GPS hasta el 2009 (Moreno et al, 2010).
Se observa el estado de acople entre las placas de Nazca y Sudamericana en el segmento Sur.

Como puede observarse en la Figura 3.17, previo a la ocurrencia del terremoto del Maule en 2010 existian
dos parches de moderado coeficiente de acople. Tras este evento y como fue detallado en la seccion 3.2.2, la
accion de una fase superintersismica provocada por éste terremoto derivé en el término abrupto de la etapa
post-sismica producto del megaterremoto de Valdivia y en un aumento del estado de acoplamiento en la zona
de Chiloé. Por ello, el terremoto ocurrido en Melinka, al sur de Chiloé, puede ser considerado como el inicio

de un periodo de mayor actividad sismica en el centro sur de Chile (Ruiz et al. 2017).
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En el segmento sur de Chile han ocurrido terremotos de diferente magnitud los afios 1575, 1737, 1837
y 1960. El primero de ellos no se incluy6 en la Figura 3.18 puesto que no se logré encontrar informacién
concluyente sobre la dimensién de la ruptura provocada por este evento. El evento de 1737 rompi0 la parte
centro norte de la zona de ruptura de 1960, mientras que el evento de 1837 rompi6 la zona centro sur de
éste. La dimension de ambos eventos fue estudiada por Cisternas et al. 2017 a partir de datos historicos
y/o geoldgicos de tsunamis locales y transocednicos, percepcion del movimiento producido por el sismo y
subsidencia o hundimiento de la costa. Finalmente, el evento de 1960, el cual rompi6é un segmento mayor a
los 1000 km (Moreno et al. 2009) fue el més grande de los ocurridos en el segmento sur y estd limitado al
sur por el punto triple y al norte por la peninsula de Arauco. Ademas, al igual que en otros segmentos, se
observa que grandes terremotos son capaces de romper mds alla de los segmentos limitados por estructuras

batimétricas.
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Figura 3.18: Sismicidad histérica y estructuras batimétricas presentes en el segmento Sur. Con lineas
rojas se muestra la dimensién de las rupturas histdricas de los terremotos de mayor magnitud registrados
en este segmento. Las lineas negras exponen las caracteristicas batimétricas presentes en el segmento Sur.
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3.6.5. Valparaiso 2017

El 24 de abril del 2017 ocurri6 un sismo de magnitud 6.9 Mw. Este sismo se enmarca en una seguidilla
de eventos que se desarroll6 en la zona entre el 22 de abril y fines del mismo mes. En dicho periodo se
registraron alrededor de 130 eventos precursores en el rango de 2.5 M,, y 6.0 M,,, y cerca de 500 réplicas de
magnitud superior a 2.5 M,, (CSN, 2017).

Esta situacion fue similar a la ocurrida en el terremoto de Valparaiso en el afio 1985, puesto que los precursores
de este evento y del 2017 se desarrollaron en la misma zona. La tnica diferencia es que evidentemente el
evento de 1985 tuvo una magnitud mucho mayor a la del 2017, lo cual se explica simplemente por el poco
tiempo desde el evento de 1985, por lo que la tensién acumulada no era comparable con la acumulada en el

intersismico del terremoto de 1985 (Ruiz et al., 2017).
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Figura 3.19: Sismicidad histérica registrada en el segmento Metropolitano y estructuras batimétricas
presentes. Las lineas rojas indican la dimensién de las rupturas provocadas por los terremotos histdricos y
las lineas negras indican las caracteristicas batimétricas presentes en el segmento.

Como se observa en la Figura 3.19, terremotos de variable magnitud han afectado el segmento Metropolitano
(—329-—-34) los afios 1647, 1730, 1822, 1906 y 1985. De esta secuencia y de acuerdo a su dimensién, el
evento que probablemente regula el superciclo de este segmento es el terremoto de 1730, el cual se estima

que tuvo una magnitud cercana a 9 (Udias et al. 2012, Carvajal et al. 2017a).
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Destacar que los eventos de 1822, 1906 y 1985 no son comparables con el evento de 2017 puesto que la
dimension de las rupturas que provocaron estos terremotos es mucho mayor. Probablemente el tamafo de la
ruptura que provoco el sismo en 2017 estd limitado en gran medida por el poco tiempo entre el evento de
1985 y 2017, 1o cual se traduce en una menor tensién acumulada comparativamente con el intersismico del
terremoto de 1985 (Ruiz et al. 2017). Ademds es importante mencionar que los eventos de 1822, 1906 y 1985
se produjeron en la zona mds profunda del contacto entre placas (Graham 1824, Ruiz et al. 2017), los cuales
suelen ocurrir con una recurrencia menor que los terremotos que rompen la zona mas somera de la interfaz
(Moreno et al., 2018), por lo cdal se infiere que ésta parte del contacto entre placas no ha liberado la tensién
acumulada durante un largo tiempo, dejando abierta la posibilidad de un evento tsunamigénico frente a

las costas de Valparaiso, pudiendo incluso abarcar el segmento Illapel como ocurri6 con el terremoto de 1730.
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Figura 3.20: Modelo de acoplamiento calculado a partir de datos GPS hasta el 2009. Se observa el estado
de acople entre las placas de Nazca y Sudamericana en el segmento caracterizado por el terremoto de
1985 (Moreno et al, 2010).
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En la Figura 3.20 se puede observar claramente un parche de gran acoplamiento donde ocurri6 el
sismo en 2017 limitado por dos zonas de bajo acoplamiento previo a la ocurrencia del terremoto de 2010.
Adicionalmente como se menciono en el parrafo anterior, en éste segmento solo han ocurrido terremotos en
el contacto mas profundo de las placas, los cuales no liberan la tensién acumulada en la parte mas somera de
la interfaz, sino que la aumentan. Por ello varios autores postulan que un evento tsunamigénico de magnitud
mayor a 8 podria ocurrir en este segmento (Ruiz et al., 2017, Moreno M., comunicacién personal, 28 de

Diciembre de 2018).
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Capitulo 4

Metodologia

4.1. Construccion de la fuente

A continuacion se detallara el procedimiento realizado para la construccion de la fuente de cada uno de

los eventos en estudio y la posterior modelacién del tsunami provocado por ellos.

4.1.1. Modelo heterogéneo

La fuente sismica de cada uno de los terremotos en estudio se construyd en base al dltimo sismo de
gran magnitud registrado o a un evento extremo posible en el segmento correspondiente a éste evento debido
a que de esta forma el SHOA construye los mapas de inundacién en las costas. Por ello, lo primero que se
realizé fue una detallada revision bibliografica sobre la dimensién de este dltimo evento en cada segmento
en estudio, llegando a un consenso a partir del promedio del tamafio de la ruptura planteada por diferentes
autores. Luego, a partir de la informacidn recabada, se limit6 el modelo de acoplamiento a estas dimensiones
(detallado en seccién 3.5). Una vez restringido el modelo de acoplamiento, se redujo el numero de puntos de
la grilla debido a la alta resolucién del modelo a partir de una triangulacién de Delaunay incorporada en el
software GMT (Wessel et al. 2013).

Cada punto de grilla representa una subfalla de la fuente sismica, por lo que la eleccién de la resolucidon de la
grilla se hizo en base a la necesidad de una resolucién con mayor o menor fineza (Cuadro 4.1). Una fuente
sismica mas grande requiere de mayor resolucién que una fuente mas pequefia puesto que la distribucion del

deslizamiento en ella suele ser mas heterogénea.
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Evento N? de subfallas | Tiempo de intersismico (afios)

Maule 2010 acoplamiento 391 175,2
Maule 2010 cosismico 523 -

Pisagua 2014 acoplamiento 90 136,9
Pisagua 2014 cosismico 123 -

Pisagua 2014 gap 332 136,9

Ilapel 2015 acoplamiento 234 72,45
Illapel 2015 cosismico 179 -

Melinka 2016 acoplamiento 85 56,6
Melinka 2016 cosismico 108 -

Valparaiso 2017 acoplamiento 44 32,14
Valparaiso 2017 cosismico 46 -

Cuadro 4.1: Numero de subfallas utilizadas para cada evento en estudio

Cada subfalla estd descrita por su epicentro, profundidad, dimensién (largo y ancho), manteo, rumbo,
angulo de deslizamiento y deslizamiento promedio (Figura 3.10). Estos pardmetros son necesarios para
calcular la condicién inicial generadora del tsunami a partir de las ecuaciones de Okada 1985 y su obtencién
sera detallada a continuacion.

El epicentro serd el punto medio de la subfalla, mientras que el largo y ancho se calcula a partir de la distancia
latitudinal y longitunal entre nodos contiguos. Para el manteo, rumbo y profundidad se utiliz6 el modelo Slab
1.0 (Hayes et al. 2012), el cual nos entrega estos valores con una resolucién de 0,02°. Como la resolucién
de las subfallas es mucho maés baja, se promediaron los valores del manteo, rumbo y profundidad de los
nodos del modelo de slab que encerraban las subfallas de la fuente para obtener valores mas representativos.
Finalmente para obtener el deslizamiento promedio y dngulo de deslizamiento se utilizé el modelo Nuvel 1A
(DeMets et al.1994) el cual nos entrega el azimut del movimiento relativo de la placa de Nazca con respecto
a la Sudamericana y la velocidad relativa de la primera con respecto a la segunda en un punto. En el caso del

angulo de deslizamiento, la relacion entre éste, el azimut y el rumbo viene dado por la ecuacidn:

0 = 180 — azimut + @ 4.1

Donde el 4ngulo de deslizamiento 0 y el azimut son los dngulos que describen el movimiento de cada
subfalla con respecto al plano de falla y al norte respectivamente, mientras que el rumbo ¢ corresponde al

angulo que forma éste plano con el norte.
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En el caso del deslizamiento promedio, éste se calcula a partir de la siguiente relacion:

SIippromedio = lintersismico X Vplaca X ¢ (42)

Donde tersismico €S 1a duracion del intersismico tomando en cuenta el Gltimo terremoto ocurrido en cada
segmento expuesto en el Cuadro 4.1, V4., la velocidad de convergencia de la placa de Nazca con respecto a
la Sudamericana y ¢ el coeficiente de acoplamiento.

Una vez construida la fuente sismica de cada terremoto en estudio, se consideraron todos los sismos de
magnitud mayor a 7 ocurrido en los periodos intersismico y se resto el deslizamiento de la ruptura producto
de estos sismos con el deslizamiento de la ruptura determinada a partir del acoplamiento. Para este célculo,
se requerid de la distribucion de deslizamiento para cada evento ocurrido en el periodo intersismico de los
5 terremotos en estudio. Algunas de estas distribuciones se pudieron conseguir (Valdivia 1960, Valparaiso
1985, Maule 2010), pero en el caso que las distribuciones no pudieran ser conseguidas, éstas se generaron
suponiendo que el deslizamiento tiene una distribucion gaussiana que decae radialmente desde el epicentro

como puede observarse en la Figura 4.1.
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Figura 4.1: Modelo de deslizamiento para el terremoto de Antofagasta en 1995 generado a partir de una
distribucién gaussiana
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Para la construccién de la distribucion de deslizamiento con comportamiento gaussiano se utilizé la
funcién de MATLAB gausswin, la cual tiene como argumentos el nimero de elementos N y el pardmetro o

que se relaciona con la distribucién gaussiana como:

4.3)

donde o es la desviacién estandar. Finalmente, para darle al deslizamiento el supuesto comportamiento

gaussiano multiplicamos y(x) por el deslizamiento maximo del evento sismico.

4.1.2. Modelo homogéneo

Adicional a la construccién de la fuente heterogénea, se construyeron 3 modelos homogéneos. El
primero se construyé a partir de la magnitud histérica del dltimo evento ocurrido en el segmento y a partir de
relaciones empiricas se determind el deslizamiento promedio y dimensiones de la falla (Ecuacion 4.3, 4.4 y
4.5). Destacar que éste es el procedimiento que sigue el SHOA para la construccion de la fuente, la cual es
utilizada para generar los mapas de inundacion.

El segundo modelo se construyé considerando las mismas dimensiones de la fuente heterogénea construida a
partir del acoplamiento y el deslizamiento promedio de las subfallas. En el caso del rumbo, manteo y dngulo
de deslizamiento se calcularon para el primer y segundo caso a partir del modelo Slab 1.0 (Hayes et al.,
2012) como fue descrito anteriormente. Este modelo fue construido para determinar en que puede aportar el
modelo de acoplamiento en la generacién del modelo homogéneo utilizado actualmente para la estimacién

de amenaza de tsunami en las costas de nuestro pafs.

Finalmente, el tercer modelo se construy6 solamente para los casos en los cuales el terremoto no coincidia
con el tamafio del dltimo evento registrado en el segmento (Pisagua 2014, Melinka 2016 y Valparaiso 2017)
y para su construccion se consideraron los pardmetros extraidos del Centro Global de Tensores de Momento
(Global CMT; Dziewonski et al. 1981, Ekstrom et al. 2012) en conjunto con relaciones empiricas para
determinar las dimensiones de la falla a partir del momento sismico registrado (Ecuacién 4.3 y 4.4). La
construccion de este modelo se hizo con el propdsito de comparar los modelos 1 y 2 anteriormente descritos

con el caso ideal, el cual considera los pardmetros obtenidos trds el evento sismico.
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A continuacion se introducen las relaciones empiricas obtenidas por Papazachos et. al., 2004 (Ecuacién
4.3y 4.4), Hank y Kanamori, 1979 (Ecuacién 4.5) y Kausel y Ramirez, 1992 (Ecuacién 4.6) utilizadas para

determinar los pardmetros necesarios para construir las fuentes homogéneas en cada caso:

log;o L= 0,55M,,—2,19 (4.4)
log;y W = 0,31M,, — 0,63 (4.5)

My = uDLW (4.6)
log;y Mo = 1,5M; + 16,30 4.7)

donde L, W y D son el largo, ancho y deslizamiento promedio respectivamente, My, M,, y M el momento
sismico, magnitud de momento y magnitud de ondas superficiales respectivamente, mientras que [ es el
modulo de rigidez y se considera como 3 x 1010[Pa} para la corteza terrestre (Kanamori y Brodsky, 2004).
Destacar que la Ecuacién 4.6 fue utilizada cuando la magnitud del dltimo evento de cada segmento o de los

sismos en el periodo intersismico se encontraban en magnitud M;.
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4.2. Modelacion del tsunami

Para este proceso se utilizé el software COMCOT v1.7 el cual requiere como argumentos de entrada la
condicion inicial para la generacion del tsunami, las grillas de batimetria por donde éste se propagara y las
coordenadas geograficas de los maredgrafos en donde se calcularan las alturas de ola (Tabla 2).

Para el célculo de la condicién inicial, COMCOT v1.7 trae incorporadas las ecuaciones de Okada 1985 que
calculédn la deformacion del suelo ocednico que generard la perturbacion provocadora del tsunami. En el
caso de las fuentes homogéneas, COMCOT v1.7 calcula esta deformacion a partir de los pardmetros de la
fuente (Figura 3.10) y las series de tiempo de la altura de ola para los maredgrafos virtuales en simultdneo.
En el caso de las fuentes heterogéneas éste proceso es un poco mas complicado puesto que se requiere
calcular la contribucién de cada una de las subfallas que componen la fuente a la deformacién del suelo
ocednico provocada por toda la falla. Para ello, COMCOT v1.7 cuenta con un modulo que calcula esta
contribucidn a partir de los pardmetros descritos en la seccion 4.1.1 de cada una de las subfallas y que nos
entrega un archivo de deformacién para cada subfalla de la fuente heterogénea. Posterior a ésto, se suman
todas estas contribuciones para generar un solo archivo que contenga la informacién de la deformacién
completa provocada por la fuente. Finalmente, con este archivo se puede calcular las series de tiempo de las

alturas de ola en la posicidn de los maredgrafos virtuales.

Sitio Latitud | Longitud
Arica -18.473 | -70.324
Iquique -20.205 | -70.150
Caldera -27.064 | -70.825

Coquimbo | -29.950 | -71.335
Valparaiso | -33.028 | -71.626
Talcahuano | -36.695 | -73.106
Corral -39.887 | -73.426
Ancud -73.832 | -41.867

Cuadro 4.2: Posicion de los maredgrafos virtuales utilizados
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En el Cuadro 4.2 se muestran las coordenadas geograficas de los maredgrafos virtuales que son utiliza-
das como puntos de medicion de altura de ola por parte de COMCOT v1.7.
Destacar que las series de tiempo de los mareografos reales instalados por el Servicio Hidrogréifico y Ocea-

nografico de la Armada son de libre acceso y distribuidos por IOC (http://www.ioc-sealevelmonitoring.org/).

4.2.1. Grillas

Para la propagacion de la perturbacién generada por la fuente, es necesario un sistema de grillas que
contenga la topografia y batimetria de las zonas a estudiar. Las grillas utilizadas en este trabajo fueron
construidas a partir de datos del SHOA (nivel 3 y 4, http://www.shoa.cl/tramites-e-informaciones/tramite-
facil, solicitud N° 6) y datos publicos (nivel 1 y 2, SRTM30 plus; Becker et al., 2009) y constan de 4 niveles:
una grilla global que abarca una basta regién de la zona a modelar con una resolucion de 0.036, una grilla de
nivel 2 mas acotada que la grilla global con una resolucién de 0,009, una grilla de nivel 3 con una resolucién
de 0,0017° y una grilla de nivel 4 de alta definicién con una resolucién de 0,0003°. En el caso de las grillas de
alta definicion (nivel 3 y 4), éstas se utilizan en el caso no lineal de las ecuaciones de aguas someras, es decir,
cuando no se puede despreciar el roce entre el tsunami y la plataforma continental. Por ello, es necesario el
coeficiente de rugosidad del suelo (coeficiente de Manning) para considerar la interaccién del tsunami con
la costa. En general, se utiliza un valor de 0.025 de éste coeficiente, el cual representa conglomerados de
arena de 2 cm de didmetro (Masamura et al. 2000) y generalmente es usado en las simulaciones de tsunami

(Calisto et al. 2016).
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Capitulo 5

Resultados

A continuacién se presentan los resultados obtenidos en ésta investigacion, los cuales estan divididos
en 5 secciones segun la zona de estudio a presentar. A su vez, cada seccion presenta los resultados de la
construccién de la fuente sismica, generacion de la condicidn inicial para el tsunami, comparacién de la
altura de ola para diferentes modelos de fuente en la posicién de los maredgrafos virtuales y un analisis

estadistico de esta comparacién considerando la primera llegada del tsunami.

5.1. Maule 2010

5.1.1. 1835
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Figura 5.1: Modelo de fallas finitas creado a partir del modelo de acoplamiento y considerando el tamafio
de la ruptura del terremoto de 1835
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Figura 5.2: Condiciones iniciales para el tsunami considerando el tamafio de ruptura del evento de 1835,
En A, B), C) y D) se exhiben las condiciones iniciales generadas a partir del modelo cosismico, hete-
rogéneo y homogéneo construidos a partir del acoplamiento y homogéneo construido a partir de la magni-
tud histérica de éste evento. Ademads se observan los puntos de medicién mas cercanos a la fuente (E)).
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En la Figura 5.1 se exhiben las subfallas de la fuente sismica de acuerdo al tamafio de ruptura del
terremoto de 1835 expuesto en la Figura 3.12. En ella se observa un zona de gran deslizamiento frente a la
Bahia de Concepcién la cual decae suavemente hacia el sur y stibitamente hacia el norte. Esto dltimo se debe
a que la frontera norte, en donde el modelo de acoplamiento fue limitado, se encontraba una zona con alto
grado de acople que se extendia mds alld de dicha frontera. Si bien esta situacién no es realista considerando
la mecénica de la fuente sismica, y probablemente sea necesaria una suavizacion del deslizamiento en los
bordes para hacer de ésta mas cercana a la realidad, dicha situacioén no tendrd mayor relevancia en la altura y
tiempo de llegada del tsunami a la costa.

Por su parte, en la Figura 5.2 se observan las condiciones iniciales para la generacién del tsunami conside-
rando 4 modelos de fuente. En A) se observa la condicién inicial a partir de un modelo cosismico (Moreno et
al. 2010) en donde se observa dos parches de gran deslizamiento vertical bien definidos donde el parche sur
exhibe un menor deslizamiento que el parche norte.

En B) se expone la condicién inicial obtenida a partir del acoplamiento considerando el tamafio de ruptura
del terremoto de 1835. Se puede observar un pequeio parche de deslizamiento frente a la Peninsula de
Arauco y uno mas grande inmediatamente al norte que abarca la Bahia de Arauco y Concepcién. El menor
tamafio de la zona con mayor deslizamiento que se observa al sur de la ruptura se debe en gran medida
al deslizamiento del terremoto de 1960 que liber gran parte de la energia que se acumuld en el periodo
intersismico del evento de 1835.

Finalmente C) y D) muestran la condicién inicial para los modelos homogéneos construidos segtin se detall6
en la seccién 4.1.2. En C) se puede ver un mayor deslizamiento vertical de la ruptura que en D) ya que
el primero esta construido a partir del modelo de acoplamiento, el cual presenta un mayor deslizamiento
promedio que el segundo modelo construido a partir de la magnitud histérica del evento de 1835 (8.3 M;
Udias et al., 2004) y las relaciones empiricas expuestas en la seccioén 4.1.2. Ademas de ésto, el mayor
deslizamiento considerado por el modelo homogéneo en base al modelo de acoplamiento se distribuye en
una menor area si lo comparamos con el modelo homogéneo construido a partir de relaciones empiricas, lo

cual contribuye a este mayor deslizamiento vertical observado.

47



——Observado —— Acoplamiento Cosismico ~—Homogeneo 1 ——Homogeneo 2

Altura de Ola [m]

0 20 40 60 80 100 120 140 160 180 200
Tiempo [min]

Figura 5.3: Comparacion de los maredgrafos virtuales y observados considerando la dimension del even-
to de 1835. Las subfiguras desde A) hasta G) exhiben los maredgrafos virtuales y observados en Arica,
Caldera, Coquimbo, Valparaiso, Talcahuano, Corral y Ancud respectivamente.
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En la Figura 5.3 se expone la comparacion entre los maredgrafos virtuales obtenidos a partir de los 4
modelos de fuente construidos y el maredgrafo real en 7 posiciones diferentes. Los mareografos virtuales
fueron ubicados lo mas cercano posible a la posicién de los maredgrafos reales y en la Figura 5.3 se ordenan

geograficamente de norte a sur.

Si comparamos los maredgrafos virtuales generados a partir de informacién previa al evento sismico, es
decir, los dos modelos homogéneos y el modelo heterogéneo en base al acoplamiento, veremos que pueden
predecir la altura y tiempo de arribo de la primera llegada del tsunami solo a nivel local (Talcahuano), puesto
que lejano a la fuente, sobre todo al norte de ella, se observa una discordancia entre el maredgrafo real y los
virtuales. Lo anterior se debe al tamafio de ruptura elegido para la construccién de los modelos, es decir, en
base al terremoto de 1835, el cual rompid un drea menor en comparacién al evento ocurrido en 2010, por lo
que existe un déficit de deslizamiento sobre todo en el norte del segmento lo cual se refleja en la discrepancia
en altura y tiempo de llegada del tsunami a la costa al norte de la fuente. Con respecto a los maredgrafos al
sur de la fuente, existe un mejor ajuste en la altura y tiempo de llegada del tsunami en los maredgrafos al
norte de ella puesto que el terremoto de 1835 considerado en este caso rompid la parte sur del segmento
Maule. Destacar que en el caso de los maredgrafos virtuales en Corral, existe una clara diferencia entre éstos
y el observado, lo cual no tiene relacion a la dimensién de la fuente, si no que a la complicada geologia de la

Bahia de Corral.

Con respecto al maredgrafo virtual generado a partir del modelo cosismico, éste correlaciona bastante
bien con los maredgrafos reales en todos los puntos de medicion, lo cual es 16gico si se considera que los

modelos de fuente cosismico se construyen a partir de datos posteriores al sismo.

Finalmente, en el Cuadro 5.1 se presenta un andlisis estadistico de las sefiales de la Figura 5.3. Reafir-
mando lo observado en esta figura, se observa una correlacién negativa en los maredgrafos al norte de la
fuente, excepto en el modelo cosismico, lo que significa que los maredgrafos virtuales se encuentran en
antifase a los reales. Por el contrario, la correlacidon de los maredgrafos en Talcahuano (el maredgrafo mas
cercano a la fuente) presenta una correlacién bastante buena en todos sus modelos y un desfase de las sefiales
de no més de 2 minutos. Ademds el S,g, muestra valores mayores a 9 para todos los modelos considerados,
lo cual refleja un buen ajuste en la altura de la primera llegada del tsunami. Por todo ello, se puede inferir

que la mayoria de los modelos reproducen bastante bien la altura y tiempo de arribo de la primera llegada



del tsunami a nivel local.
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Modelo \ Cosismico \ Acoplamiento \ Homogéneo 1 \ Homogéneo 2
Arica
Coef. corr. 0.932 0.687 0.649 0.77
Max. coef. corr 0.984 0.869 0.851 0.893
Desfase (min) 4 -6 -6 -6
NRMS sin desfase 0.117 0.255 0.291 0.25
NRMS con desfase 0.064 0.205 0.268 0.211
Spga 9.87 1.93 1.02 0.76
Caldera
Coef. corr. 0.888 -0.414 -0.454 -0.128
Max. coef. corr 0.888 0.89 0.869 0.929
Desfase (min) 0 -10 -10 -10
NRMS sin desfase 0.159 0.385 0.365 0.326
NRMS con desfase 0.159 0.148 0.257 0.175
Spga 9.29 7.68 54 3.13
Coquimbo
Coef. corr. 0914 -0.842 -0.761 -0.621
Max. coef. corr 0.964 0.869 0.519 0.534
Desfase (min) 2 -14 -16 -12
NRMS sin desfase 0.163 0.372 0.321 0.349
NRMS con desfase 0.148 0.088 0.104 0.111
Spea 9.92 7.33 5.62 3.97
Valparaiso
Coef. corr. 0.945 -0.605 -0.733 -0.764
Max. coef. corr 0.945 0.589 0.577 0.619
Desfase (min) 0 -18 -16 -16
NRMS sin desfase 0.151 0.372 0.339 0.380
NRMS con desfase 0.151 0.206 0.279 0.246
Spga 9.9 1.3 0 0.686
Talcahuano
Coef. corr. 0.85 0.856 0.88 0.879
Max. coef. corr 0.871 0.862 0.89 0.903
Desfase (min) -2 2 -2 -2
NRMS sin desfase 0.257 0.246 0.171 0.179
NRMS con desfase 0.243 0.243 0.158 0.153
Spga 9.97 9.85 9.98 9.88
Corral
Coef. corr. 0.401 -0.303 -0.08 0.198
Max. coef. corr 0.484 0.612 0.655 0.607
Desfase (min) -6 -10 -6 -4
NRMS sin desfase 0.266 0.365 0.294 0.329
NRMS con desfase 0.237 0.203 0.219 0.226
Spea 5.32 5.87 0.08 8.83
Ancud
Coef. corr. 0.881 0.884 0.715 0.870
Max. coef. corr 0.881 0.884 0.715 0.870
Desfase (min) 0 0 0 0
NRMS sin desfase 0.161 0.171 0.212 0.148
NRMS con desfase 0.161 0.171 0.212 0.148
Spea 4.48 g03 0 1.63

Cuadro 5.1: Parametros estadisticos obtenidos a partir de los maredgrafos virtuales y observados conside-
rando la dimensién del evento de 1835.
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Figura 5.4: Modelo de fallas finitas creado a partir del modelo de acoplamiento y considerando el tamafio
de la ruptura del terremoto de 1751

En este apartado de la seccién 5.1 se mostrardn los resultados considerando el segundo caso para el
segmento Maule, es decir, tomando en cuenta el tamafio de ruptura generado por el terremoto en dicho

segmento en 1751.

En la Figura 5.4 se exhiben las fallas finitas que componen la fuente sismica considerando el tamaiio
de ruptura del evento de 1751. Alli se observa un solo parche de gran deslizamiento que abarca desde la
Bahia de Concepcion hasta las costas frente a Pichilemu. Si observamos la Figura 3.11, veremos que este
parche esta asociado a la zona acoplada ubicada en el centro norte del segmento. Al igual que en el caso
anterior en donde se consider¢ el tamafio de ruptura del terremoto de 1835, la zona acoplada ubicada en
la Bahia de Arauco no se observa, puesto que de acuerdo a la hipdtesis utilizada en esta investigacion, la
energia liberada por el terremoto de 1960 frente a la Bahia de Arauco descarg6 la tensién acumulada all{ en
el periodo intersismico del terremoto de 1835.

Por otra parte, como fue comentado en la seccién 5.1.1, en la frontera norte se observa que el deslizamiento
decae subitamente desde 12 hasta 0, lo cual no es realista si consideramos la mecanica de la fuente sismica.
Aun asi, éste problema no deberia tener mayor importancia en la altura y tiempo de llegada del tsunami a la

costa.
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Figura 5.5: Comparacién de los maredgrafos virtuales y observados considerando la dimension del even-
to de 1751. Las subfiguras desde A) hasta G) exhiben los maredgrafos virtuales y observados en Arica,

Caldera, Coquimbo, Valparaiso, Talcahuano, Corral y Ancud respectivamente. Ademas se observan los
puntos de medicién mas cercanos a la fuente (E)).
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En la Figura 5.5 se ven las condiciones iniciales generadas a partir de cada una de las fuentes sismicas
construidas a partir de los 4 modelos considerados. En A) se observa nuevamente el modelo cosismico, en
B) el modelo heterogéneo a partir del acoplamiento, mientras que en C) y D) los modelos homogéneos
construidos a partir del acoplamiento y la magnitud histdrica respectivamente (8.6 M;, Udias et al. 2004). En
B) se puede observar una zona con gran deslizamiento vertical la cual es consistente con el parche de alto
grado de acoplamiento que se visualiza en esta zona de acuerdo al modelo de acoplamiento (Figura 3.11).
Por otra parte, a diferencia del caso anterior en donde consideramos el tamafio de ruptura del terremoto
de 1835, se observa un mayor deslizamiento hacia la fosa, lo cual se explica por 2 razones: la primera
de ellas es porque evidentemente el ancho de ruptura en este caso es mucho mayor al provocado por el
terremoto de 1835 abarcando practicamente toda la interfaz. La segunda razén es debido a la disminucién de
la distancia entre la interfaz y la superficie ocednica a medida que nos acercamos hacia la fosa, por lo que un
deslizamiento mayor provocara una condicion inicial mayor a medida que nos acercamos a élla. Este hecho
se comentara en la discusion puesto que los deslizamientos hacia la fosa pueden jugar un rol fundamental en
la altura y llegada del tsunami a la costa.

Finalmente se observa que el modelo homogéneo en C) presenta un menor deslizamiento vertical que el
modelo en D), lo cual se explica por que en C) se consideré un menor deslizamiento promedio si se compara
con D). Ademas este menor deslizamiento del modelo en C) se distribuyd en un drea mayor que en el modelo
en D), dando como resultado este menor deslizamiento vertical. Destacar que esta situacién es lo opuesto a
lo ocurrido en la construccién de los modelos homogéneos en el caso de 1835, debido a que en el caso del
modelo homogéneo que consideré el acoplamiento (Figura 5.5 C)) se distribuy6 el mismo deslizamiento
promedio considerado en el caso de 1835 pero en un area mayor, lo cual generd deslizamientos verticales

menores para el caso del modelo homogéneo C).
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Figura 5.6: Comparacion de los maredgrafos virtuales y observados considerando la dimension del even-
to de 1751. Las subfiguras desde A) hasta F) exhiben los maredgrafos virtuales y observados en Arica,
Caldera, Coquimbo, Valparaiso, Talcahuano, Corral y Ancud respectivamente.
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En la Figura 5.6 se expone la comparacion de los maredgrafos virtuales con los 7 maredgrafos reales
generados a partir de los 4 modelos utilizados para la construccién de la fuente. A diferencia de los resultados
obtenidos considerando el tamafio de ruptura del terremoto de 1835, en este caso en general se observa un
buen ajuste entre los maredgrafos reales y los maredgrafos virtuales generados a partir de los modelos de
fuente considerados en este trabajo. Con respecto a los maredgrafos virtuales instalados en Corral, éstos
presentan grandes diferencias en altura y tiempo de llegada de la primera ola del tsunami con respecto al
mareografo real, lo cual se debe en gran medida por la complicada geologia del lugar.

Finalmente en el Cuadro 5.2 se muestran las estadisticas asociadas a la comparacién de la primera
llegada del tsunami entre los maredgrafos observados y modelados. Se observa que, en general, la correlacién
de los maredgrafos observados y modelados con respecto a las observaciones en todos los lugares de medicién
es positiva. Ademas, el desfase de las sefiales observadas y modeladas al norte de la fuente no superan los
4 minutos en general, mientras que al sur de la fuente, en Corral, existe un desfase mas grandes entre los
mareografos reales y virtuales debido a la complicada geologia del lugar como fue comentado anteriormente.
Finalmente el coeficiente S, muestra valores superiores a 8 en casi todos los modelos de fuente considerados
tanto al norte como al sur de la fuente (exceptuando el caso de Corral) y si complementamos esta informacién
con el desfase observado entre los maredgrafos virtuales y el maredgrafo real, veremos que la mayoria de los
modelos puede predecir la primera llegada del tsunami tanto en altura como en tiempo de arribo. De acuerdo
a lo anterior, queda claro que si consideramos el tamaiio de ruptura del terremoto de 1835 tendremos una
buena estimacion de la altura y tiempo de arribo de la primera llegada del tsunami a nivel local (Talcahuano),
lo cual va empeorando a medida que nos alejamos de la fuente debido a la menor dimensién de la ruptura.
Por otra parte, considerando los resultado obtenidos, es evidente que si se considera el tamafio de ruptura del
terremoto de 1751 se tendran mejores resultados de la altura y tiempo de arribo de la primera llegada del

tsunami tanto a nivel local como nacional.



Modelo \ Cosismico \ Acoplamiento \ Homogéneo 1 \ Homogéneo 2
Arica
Coef. corr. 0.932 0.991 0.972 0.992
Max. coef. corr 0.984 0.991 0.982 0.992
Desfase (min) 4 0 -2 0
NRMS sin desfase 0.117 0.077 0.108 0.053
NRMS con desfase 0.064 0.077 0.087 0.053
Spga 9.87 9.6 9.16 9.87
Caldera
Coef. corr. 0.888 0.83 0.816 0.808
Max. coef. corr 0.888 0.942 0918 0.891
Desfase (min) 0 -2 -2 -2
NRMS sin desfase 0.159 0.186 0.199 0.208
NRMS con desfase 0.159 0.144 0.177 0.186
Spga 9.29 9.28 8.57 9.99
Coquimbo
Coef. corr. 0914 0.856 0.795 0.904
Max. coef. corr 0.964 0.919 0.892 0.904
Desfase (min) 2 -2 -2 0
NRMS sin desfase 0.163 0.197 0.225 0.191
NRMS con desfase 0.148 0.172 0.202 0.191
Spea 9.92 9.91 9.66 9.93
Valparaiso
Coef. corr. 0.945 0.594 0.274 0.655
Max. coef. corr 0.945 0.814 0.805 0.874
Desfase (min) 0 -4 -6 -2
NRMS sin desfase 0.151 0.278 0.343 0.277
NRMS con desfase 0.151 0.171 0.138 0.186
Spga 9.9 9.8 9.87 9.71
Talcahuano
Coef. corr. 0.85 0.827 0.769 0.854
Max. coef. corr 0.871 0.827 0.774 0.854
Desfase (min) -2 0 2 0
NRMS sin desfase 0.257 0.583 0.633 0.646
NRMS con desfase 0.243 0.583 0.632 0.646
Spga 9.97 6.5 0.01 9.60
Corral
Coef. corr. 0.401 -0.281 -0.103 0.297
Max. coef. corr 0.484 0.695 0.544 0.57
Desfase (min) -6 -14 -6 -4
NRMS sin desfase 0.266 0.408 0.431 0.475
NRMS con desfase 0.237 0.152 0.290 0.416
Spea 5.45 8.82 9.89 9.74
Ancud
Coef. corr. 0.881 0.439 0.429 0.608
Max. coef. corr 0.881 0.618 0.609 0.655
Desfase (min) 0 -12 -10 -6
NRMS sin desfase 0.161 0.23 0.258 0.293
NRMS con desfase 0.161 0.08 0.121 0.220
Spea 4.48 386 7.07 9.81

Cuadro 5.2: Parametros estadisticos obtenidos a partir de los maredgrafos virtuales y observados conside-
rando la dimensién del evento de 1751.



5.2. Pisagua 2014

En esta seccidn, al igual que en la anterior, se consideran dos casos. Primero se presentan los resultados
obtenidos considerando el tamafio de la ruptura del terremoto del 2014. Luego, en la seccién 5.2.2 se
exhiben los resultados obtenidos considerando la ruptura completa del segmento Norte Grande, el cdal esta

caracterizado por el tamafio de la ruptura provocada por el terremoto de 1877.
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Figura 5.7: Modelo de fallas finitas creado a partir del modelo de acoplamiento y considerando el tamafio
de la ruptura del terremoto de 2014 propuesta por Schurr et al., 2014.

En el caso de Pisagua, se realiz6 un procedimiento diferente al seguido en el caso de Maule puesto que
en el segmento donde ocurrié el terremoto de Pisagua no habia ocurrido un terremoto previo al evento de
1877, superciclo que caracteriza el segmento en su totalidad. Por el contrario, en el caso del segmento Maule,
éste estaba caracterizado por el superciclo de 1751 y el ciclo de menor tamaifio llevado a cabo en 1835. Por
ello, en este caso, se considerd en la construccion de la fuente el tamafio de ruptura del terremoto de 1877 y

el observado en 2014 a partir del modelo cosismico de Schurr et al. 2014.

En la Figura 5.7 se exhiben las fallas finitas que componen la fuente sismica construida a partir del
acoplamiento y considerando un tamafio y forma de ruptura correspondiente al modelo cosismico del
terremoto de Pisagua el 2014 (Schurr et al., 2014). En ella, se observa un parche de deslizamiento circular,
el cual registra un valor maximo superior a los 10 metros en el centro de la ruptura y va que decreciendo

radialmente hasta los limites de la fuente.
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Figura 5.8: Condiciones iniciales para el tsunami considerando el tamafio de la ruptura provocada por el
evento de 2014 propuesta por Schurr et al., 2014. Las letras A), B), C) y D) en negro exhiben las condi-
ciones iniciales generadas a partir del modelo cosismico, heterogéneo y homogéneo construidos a partir

del acoplamiento y homogéneo construido a partir de informacién posterior al evento de 2014. Ademas se
observan los puntos de medicién mas cercanos a la fuente (A) y B) en blanco).
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En la Figura 5.8 se exhiben las condiciones iniciales obtenidas para los 4 modelos utilizados en la
construccion de la fuente sismica. En A) se observa el modelo cosismico, en B) el modelo heterogéneo
a partir del acoplamiento, mientras que en C) y en D) los modelos homogéneos construidos a partir del
acoplamiento y el descrito por Calisto et al., 2015.

De la Figura 5.8, es evidente que los modelos de fuente generadores de la condicion inicial estdn en ordenes
de magnitud distintas. Por una parte estan las condiciones iniciales obtenidas a partir del modelo cosismico
propuesto por Schurr et al. 2014 en A) y el modelo homogéneo propuesto por Calisto et al. 2015 en D), los
cuales son obtenidos a partir de informacién posterior al sismo. Por otra parte, estdn las condiciones iniciales
generadas a partir de la fuente heterogénea y homogénea construida a partir del modelo de acoplamiento en
B) y C) respectivamente los cuales pueden ser construidos a partir de informacion previa al evento sismico.
Las condiciones iniciales en A) y D) exhiben deslizamientos verticales mucho menores a los observados en
B) y O), lo cual se explica principalmente porque estos modelos consideraron que toda la tensién acumulada
desde el terremoto de 1877 se liberd. Por el contrario, las condiciones iniciales observadas en A) y D) son
generadas a partir de modelos de fuente construidos con informacién posterior al sismo, por lo que es légico
pensar que estos modelos se ajusten mas a la realidad, es decir, que solo una parte de la energia acumulada

en el segmento desde 1877 se liberd.
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Figura 5.9: Comparacion de los maredgrafos virtuales y observados considerando la dimension del even-
to de 2014 segun Schurr et al., 2014. Las subfiguras desde A) hasta E) exhiben los maredgrafos virtuales y
observados en Arica, Iquique, Coquimbo, Valparaiso y Talcahuano respectivamente.



En la Figura 5.9 se observa la comparacién entre los maredgrafos virtuales modelados a partir de los 4
modelos considerados y los 5 maredgrafos reales ordenados geogrdficamente de norte a sur. Los maredgrafos
virtuales, en general, exhiben una sobrestimacion de la altura de la primera llegada debido al exceso de
deslizamiento por parte de los modelos construidos en base al acoplamiento en este caso, lo cual es mis
notorio en los maredgrafos més alejados a la fuente (Figura 5.9 D) y E)). A su vez, el modelo homogéneo
construido a partir de los pardmetros propuestos por Calisto et al. 2015 sobrestima y subestima la altura
y tiempo de arribo de la primera llegada del tsunami respectivamente, lo cual se explica por el exceso de
deslizamiento en los limites superior e inferior de la ruptura que se encuentran justo frente a Arica e Iquique.
Por el contrario, los maredgrafos virtuales generados a partir del modelo cosismico exhiben un buen ajuste en
la altura y tiempo de arribo de la primera llegada del tsunami con respecto a los maredgrafos reales, lo cual
es logico si se considera que estos modelos son calculados con muchos y diversos datos tras la ocurrencia de
un terremoto.

Finalmente, en el Cuadro 5.3 se observan pardmetros estadisticos comparativos entre los maredgrafos
virtuales y los observados en apoyo a lo expuesto en la Figura 5.9. Los maredgrafos construidos a partir
del modelo cosismico son los que presentan una mayor similitud con los maredgrafos reales en los sitios
de medicidn, tanto en altura y arribo de llegada, lo cual se refleja en el alto coeficiente de correlacion, bajo
NRMS, alto S, y poco desfase. Con respecto a los maredgrafos virtuales construidos a partir de los modelos
en base a informacidén previa al evento, es 16gico observar incongruencias entre estos maredgrafos y los
reales sobre todo en cuanto a la altura de las primeras llegadas debido a que éstos modelos consideran una

tensién liberada mucho mayor a la ocurrida en la realidad con el evento de 2014.
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Modelo \ Cosismico \ Acoplamiento \ Homogéneo 1 \ Homogéneo 2
Arica
Coef. corr. 0.702 0.385 0.284 0.391
Max. coef. corr 0.702 0.722 0.805 0.802
Desfase (min) 0 8 10 12
NRMS sin desfase 0.251 0.737 1.083 0.474
NRMS con desfase 0.251 0.552 0.978 0.354
Spga 9.63 3.48 0.05 1.87
Iquique
Coef. corr. 0.725 0.839 0.851 0.874
Max. coef. corr 0.862 0.947 0.920 0.967
Desfase (min) 2 -2 -2 -2
NRMS sin desfase 0.190 0.375 0.646 0.387
NRMS con desfase 0.168 0.339 0.637 0.356
Spga 7.71 2.638 1.07 2.21
Coquimbo
Coef. corr. 0.899 0.876 0.85 0.778
Max. coef. corr 0.907 0.896 0.885 0.869
Desfase (min) 2 2 4 6
NRMS sin desfase 0.214 0.507 1.06 0.454
NRMS con desfase 0.195 0.475 0.981 0.354
Spea 6.26 7.21 0.79 10
Valparaiso
Coef. corr. 0.827 0.706 0.872 0.799
Max. coef. corr 0.887 0.706 0.902 0.868
Desfase (min) 4 0 4 6
NRMS sin desfase 0.277 0.605 0.864 0.406
NRMS con desfase 0.241 0.605 0.864 0.323
Spga 7.337 0.828 0.909 9.98
Talcahuano
Coef. corr. 0.783 0.829 0.819 0.745
Max. coef. corr 0.808 0.829 0.819 0.745
Desfase (min) 6 0 0 0
NRMS sin desfase 0.273 1.203 0.893 0.245
NRMS con desfase 0.232 1.203 0.893 0.245
Spga 4.03 0 0 6.94

Cuadro 5.3: Parametros estadisticos obtenidos a partir de los maredgrafos virtuales y observados conside-
rando la dimension del evento de 2014 propuesto por Schurr et al., 2014.
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Figura 5.10: Modelo de fallas finitas creado a partir del modelo de acoplamiento y considerando el ta-
maiio de la ruptura del terremoto de 1877

En esta seccion se presentan los resultados suponiendo que todo el segmento del Norte Grande, el cual
esta caracterizado por la ruptura provocada por el terremoto de 1877, hubiese roto.
En la Figura 5.10 se exhiben las fallas finitas que caracterizan la fuente sismica. Es evidente que para este
caso se requirié mayor cantidad de subfallas para describirla debido a que ésta abarca un drea mas extensa y
presenta mayor variabilidad en la distribucién del deslizamiento si la comparamos con la fuente construida
en base al evento de 2014. Por otra parte, si observamos la distribucion del deslizamiento en la falla vemos
dos parches de gran deslizamiento con mayor claridad al norte y al sur del segmento separados por una zona
de menor deslizamiento comparativamente hablando. Destacar que el parche norte de este segmento liberd

parte de la tensién acumulada en el intersismico con el terremoto de Pisagua.
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Figura 5.11: Condiciones iniciales para el tsunami considerando el tamafio de ruptura del evento de
1877. Las letras A), B), C) y D) en negro exhiben las condiciones iniciales generadas a partir del mo-
delo cosismico, heterogéneo y homogéneo construidos a partir del acoplamiento y homogéneo construido

a partir de la magnitud histérica del evento de 1877. Ademads se observan los puntos de medicién mas
cercanos a la fuente (A) y B) en blanco).



En la Figura 5.11 se observan las condiciones iniciales generadas a partir del modelo cosismico en
A), heterogéneo en B), homogéneo a partir del acoplamiento en C) y homogéneo a partir de la magnitud
histérica del evento de 1877 en D) (8,7M;, Comte et al., 1991). Si observamos la condicidn inicial generada
a partir del modelo cosismico y los demds modelos es 16gico pensar que el tsunami generado por el primer
modelo tendrd un orden de magnitud mucho menor al tsunami generado si consideramos el drea de ruptura
provocada por el terremoto en 1877. Por otra parte si analizamos la condicién inicial B) generada a partir del
modelo de acoplamiento veremos que se exhiben dos parches de gran deslizamiento vertical al norte y sur del
segmento que pierden relevancia debido al gran deslizamiento vertical en la fosa. Esta situacion se debe al
gran deslizamiento que se produce en una zona poco profunda, es decir, donde la distancia entre la interfaz y
la superficie ocednica es poca, lo cual se traduce en deslizamientos verticales mayores, y por ende, tsunamis
mayores. Finalmente si comparamos la condicién inicial C) y D) veremos que en C) se observa un menor
deslizamiento vertical que en D). Esto se explica por la relacion entre el drea de ruptura y el deslizamiento

distribuido en ella, como fue explicado en la seccidn 5.1.2.

66



=——Observado

—— Acoplamiento

Cosismico

~—Homogeneo 1

=——Homogeneo 2

AN o N &
1

5F [
B)
/)

o

)

I VA

,‘:‘ ,\

Tl

e

1>

i\
“/ v'u'Av’v ﬁfﬁ‘f'f\, P ‘ ”‘!‘ V

C)

0.5 —

Altura de Ola [m]

0.5 = |

0.5 —

-0.5—

40

60

80

100

120
Tiempo [min]

140

160

180

200

Figura 5.12: Comparacion de los maredgrafos virtuales y observados considerando la dimensién del
evento de 1877. Las subfiguras desde A) hasta E) exhiben los maredgrafos virtuales y observados en
Arica, Iquique, Coquimbo, Valparaiso y Talcahuano respectivamente.
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En la Figura 5.13 se exhibe la comparacién de los maredgrafos virtuales construidos a partir de los 4
modelos utilizados con los maredgrafos reales en 5 sitios diferentes ordenados de norte a sur. Si analizamos
la Figura 5.13, podemos ver que hay una clara diferencia en altura y tiempo de arribo de la primera llegada
entre maredgrafos virtuales y observados, diferencia que se va acentuando a medida que comparamos los
maredgrafos mas alejados a la fuente. Esta diferencia se debe principalmente al distinto orden de magnitud
entre los modelo de fuente a partir de informacion previa y posterior al sismo, puesto que la informacién
previa indicaba que todo el segmento caracterizado por el terremoto de 1877 rompia, mientras que tras el
terremoto y a partir de datos obtenidos posteriores a él, se determind que solo una parte de este segmento

rompio.

Finalmente en el Cuadro 5.4 se exhiben pardmetros estadisticos que cuantifican la similitud de la altura
y tiempo de llegada de la primera ola para los maredgrafos virtuales con los reales. Como se planteé en el
parrafo anterior, la diferencia entre los maredgrafos virtuales construidos a partir del terremoto de 1877 y
los mare6grafos observados es bastante grande en cuanto a altura de la primera llegada y el desfase en la
llegada de ella, lo cual se acentud a medida que nos alejamos de la fuente. Lo primero se puede observar
principalmente con los bajos valores de S, y lo segundo con el desfase mayor a los 25 minutos en promedio

para los maredgrafos virtuales mas alejados de la fuente.
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Modelo \ Cosismico \ Acoplamiento \ Homogéneo 1 \ Homogéneo 2
Arica
Coef. corr. 0.702 0.569 0.586 0.668
Max. coef. corr 0.702 0.806 0.818 0.804
Desfase (min) 0 6 8 6
NRMS sin desfase 0.251 0.703 0.806 0.993
NRMS con desfase 0.251 0.623 0.764 0.975
Spga 9.63 0.55 0.04 0
Iquique
Coef. corr. 0.725 0.436 0.769 0.835
Max. coef. corr 0.862 0.526 0.839 0.872
Desfase (min) 2 2 -2 2
NRMS sin desfase 0.190 0.309 0.395 0.579
NRMS con desfase 0.168 0.299 0.379 0.556
Spga 7.71 4.29 9.77 0.0074
Coquimbo
Coef. corr. 0.899 0.506 -0.622 -0.567
Max. coef. corr 0.907 0.639 0.758 0.798
Desfase (min) 2 36 30 28
NRMS sin desfase 0.214 1.090 1.757 2.563
NRMS con desfase 0.195 1.074 1.403 2.282
Spea 6.26 0 0 0
Valparaiso
Coef. corr. 0.827 0.141 -0.217 -0.157
Max. coef. corr 0.887 0.456 0.680 0.674
Desfase (min) 4 33 28 24
NRMS sin desfase 0.277 1.407 2.049 2.954
NRMS con desfase 0.241 1.257 1.768 2.663
Spga 7.337 0 0 0
Talcahuano
Coef. corr. 0.783 0.738 0.397 0.426
Max. coef. corr 0.808 0.741 0.824 0.835
Desfase (min) -6 22 24 20
NRMS sin desfase 0.273 1.755 2.296 2.865
NRMS con desfase 0.232 1.703 2.481 3.094
Spga 4.03 0 0 0

Cuadro 5.4: Parametros estadisticos obtenidos a partir de los maredgrafos virtuales y observados conside-
rando la dimensién del evento de 1877.
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5.3. Illapel 2015
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Figura 5.13: Modelo de fallas finitas creado a partir del modelo de acoplamiento y considerando el ta-
maiio de la ruptura del terremoto de 1943

A diferencia de los resultados de las dos zonas de estudio expuestas anteriormente, en el caso de Illapel
se considera solo un tamafio de ruptura debido a que los dltimos eventos ocurridos en dicho segmento se
acercan bastante al area de ruptura provocada por el terremoto del 2015.

En la Figura 5.13 se observa las fallas finitas que componen la fuente sismica construida a partir del tamafio de
la ruptura provocada por el evento de 1943. Por otra parte, se observa un tinico y gran parche de deslizamiento
con un maximo de mas de 5 metros registrados en el centro de la ruptura y que decae radialmente, similar a

la ruptura construida a partir del evento de Pisagua 2014.
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Figura 5.14: Condiciones iniciales para el tsunami considerando el tamafio del evento de 1943. Las le-
tras A), B), C) y D) en negro exhiben las condiciones iniciales generadas a partir del modelo cosismico,
heterogéneo y homogéneo construidos a partir del acoplamiento y homogéneo construido a partir de la

magnitud histdrica del evento de 1943. Ademas se observan los puntos de medicion mas cercanos a la
fuente.
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En la Figura 5.14 se observan las condiciones iniciales generadas a partir de los 4 modelos generados. En
A) para el modelo cosismico (Tillman et al., 2015) , heterogéneo en base al acoplamiento en B), homogéneo
a partir del acoplamiento en C) y homogéneo a partir de la magnitud histérica del evento de 1943 en D)
(7,8M,,, Beck et al., 1998). Las condiciones iniciales A) y B) presentan una gran similitud en cuanto a la
distribucién del deslizamiento vertical, asi como también de la magnitud, aunque con respecto a B), se
observan dos parches de menor deslizamiento al sureste y noreste de la condicidn inicial lo cual se debe a la
forma rectangular de la falla y al alto deslizamiento que se observa en las esquinas de ésta. Por otra parte, las
condiciones iniciales C) y D) correspondientes a los modelos homogéneos presentan diferencias basicamente
en el largo de la ruptura, por lo que se puede inferir que el modelo C) sobrestimard la altura de la primera
llegada en los bordes debido a su mayor extension. Por otra parte, el modelo D) a pesar de estar construido
en base a una magnitud mas pequefia al terremoto del 2015, deberia tener una buena correlacion con la altura
de la primera llegada a nivel local debido a que todo el deslizamiento se concentra en una area similar al
modelo A) y B) y la sobrestimacion que se podria esperar en los bordes, no se deberia observar en Coquimbo

puesto que el borde de la ruptura se ubica inmediatamente al sur de esta Bahia.
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Figura 5.15: Comparacion de los maredgrafos virtuales y observados considerando la dimensién del
evento de 1943. Las subfiguras desde A) hasta F) exhiben los maredgrafos virtuales y observados en Arica,
Iquique, Caldera, Coquimbo, Valparaiso y Talcahuano respectivamente.
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En la Figura 5.15 se exhibe la comparacién de los maredgrafos virtuales construidos a partir de los 4
modelos utilizados con los maredgrafos reales en 5 sitios diferentes ordenados de norte a sur. En general,
se observa una buena correlacion en el tiempo de arribo de la primera ola entre los mareografos virtuales
y los observados, aunque hay que hacer la acotacién de que el maredgrafo construido a partir del modelo
homogéneo en base al acoplamiento se observa una subestimacion y sobrestimacién en el tiempo de arribo
de la primera onda y la altura de élla respectivamente en los bordes de la falla lo cual se observa en la
Figura 5.15 D). Por otra parte, se observa esta misma situacién en el maredgrafo construido a partir del
acoplamiento, puesto que como se comentd anteriormente, se observan dos parches de menor deslizamiento
en las esquinas de la ruptura, lo cual genera una sobrestimacion y subestimacién de la altura y tiempo
de arribo de la primera llegada del tsunami al igual que el modelo homogéneo 1. Sorprendentemente, el
modelo homogéneo 2 se comporta bien a nivel local puesto que el largo de ruptura considerado es menor al
considerado en el modelo homogéneo 2, por lo su frontera norte no coincide con el punto de medicién en
la Bahia de Coquimbo, aunque por el contrario a nivel nacional la altura de la primera llegada es bastante
menor producto de la menor dimensién de la fuente considerada. Finalmente en el Cuadro 5.5 se exhiben
pardmetros estadisticos que cuantifican la similitud de la altura y tiempo de llegada de la primera ola para
los maredgrafos virtuales con los reales. Se observa a partir del S,,, que el modelo que mejor reproduce
la altura de la primera llegada es el modelo homogéneo construido en base al acoplamiento, presentando
valores mayores a 9 en todos los sitios de medicién excepto en Coquimbo, el cual es el sitio de medicién mas
cercano a la fuente, donde se sobrestima la altura de la primera llegada y se subestima el tiempo de arribo de
ésta. Aun asi, la mayoria de los modelos pueden reproducir la altura y tiempo de arribo de la primera llegada
del tsunami, lo cual se infiere del coeficiente de correlacion superior a 0.8, un desfase menor a los 5 minutos

en promedio y un S, mayor a 5 en casi todos los sitios de medicién.
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Modelo \ Cosismico \ Acoplamiento \ Homogéneo 1 \ Homogéneo 2
Arica
Coef. corr. 0.862 0.864 0.867 0.870
Max. coef. corr 0.862 0.864 0.867 0.870
Desfase (min) 0 0 0 0
NRMS sin desfase 0.134 0.154 0.109 0.174
NRMS con desfase 0.134 0.154 0.109 0.174
Spga 3.62 1.38 9.19 0.05
Iquique
Coef. corr. 0.886 0.833 0.885 0.857
Max. coef. corr 0.886 0.833 0.885 0.857
Desfase (min) 0 0 0 0
NRMS sin desfase 0.178 0.183 0.164 0.208
NRMS con desfase 0.178 0.183 0.164 0.208
Spga 7.55 3.79 9.87 0.94
Caldera
Coef. corr. 0.990 0.744 0.894 0.861
Max. coef. corr 0.990 0.896 0.924 0.926
Desfase (min) 0 6 2 4
NRMS sin desfase 0.087 0.179 0.121 0.156
NRMS con desfase 0.087 0.152 0.086 0.139
Spea 7.51 3.71 9.99 2.07
Coquimbo
Coef. corr. 0.973 0.488 0.217 0.755
Max. coef. corr 0.973 0.617 0.590 0.755
Desfase (min) 0 4 10 0
NRMS sin desfase 0.099 0.359 0.543 0.165
NRMS con desfase 0.099 0.245 0.308 0.165
Spga 9.99 6.25 8.48 9.72
Valparaiso
Coef. corr. 0.753 0.449 0.665 0.896
Max. coef. corr 0.854 0.768 0.751 0.896
Desfase (min) 6 8 4 0
NRMS sin desfase 0.175 0.236 0.203 0.166
NRMS con desfase 0.099 0.0.245 0.308 0.166
Spga 7.48 4.98 9.33 2.17
Talcahuano
Coef. corr. 0.975 0.927 0.952 0.949
Max. coef. corr 0.975 0.927 0.966 0.969
Desfase (min) 0 0 -4 -4
NRMS sin desfase 0.096 0.141 0.131 0.176
NRMS con desfase 0.096 0.141 0.106 0.168
Spea 9.78 8.48 9.89 4.53

Cuadro 5.5: Parametros estadisticos obtenidos a partir de los maredgrafos virtuales y observados conside-
rando la dimensién del evento de 1943.
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Figura 5.16: Modelo de fallas finitas creado a partir del modelo de acoplamiento y considerando el ta-
mafio de la ruptura del terremoto de 2016 propuesta por Ruiz et al., 2017

En la Figura 5.16 se observa las fallas finitas consideradas para la fuente sismica del evento ocurrido en
Melinka el 2016. Notar que el tamafio de ruptura considerado para esta zona no corresponde a la provocada
por el dltimo evento ocurrido en el segmento caracterizado por el terremoto de 1960 ni a ningtin otro evento
ocurrido en €l histéricamente debido a que no existia similitud alguna en la dimensién de la ruptura provocada
por los dltimos eventos registrados en dicho segmento. Por ello, se consider6 el tamafio de ruptura que tiene
el modelo cosismico y el tiempo de carga correspondiente al lapso entre el terremoto de 1960 y el presente,
lo cual es necesario para convertir de coeficiente de acoplamiento a deslizamiento. En cuanto al la fuente
sismica misma, se identifica una zona de mayor deslizamiento en la parte suroeste de la ruptura, lo cual va
en directa relacidn con el parche de alto acoplamiento que se observa frente a el lado suroeste de la Isla de

Chiloé (Figura 3.17).
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Figura 5.17: Condiciones iniciales para el tsunami considerando el tamafio del evento de 2016 propuesto
por Ruiz et al., 2017. En A), B), C) y D) se exhiben las condiciones iniciales generadas a partir del modelo

cosismico, heterogéneo y homogéneo construidos a partir del acoplamiento y homogéneo construido a
partir de informacidn posterior al evento de 2016.

En la Figura 5.17 se observan las condiciones iniciales generadas a partir de los 4 modelos considerados.
En A) para el modelo cosismico (Ruiz et al., 2017) , heterogéneo en B), homogéneo a partir del acoplamiento
en C) y homogéneo a partir de los pardmetros obtenidos en globalCMT. La condicién inicial B) es bastante
llamativa puesto que se observa un parche de alto deslizamiento vertical al lado suroeste de la ruptura e
inmediatamente al norte pequefios parches de deslizamiento que van decayendo en magnitud hacia el norte.
Esta situacion se explica por que todo el deslizamiento que considera este modelo se concentra en el lado
suroeste, como fue expuesto en el parrafo anterior, lo cual genera deslizamientos verticales mayores debido a

la poca distancia entre la interfaz y la superficie ocednica en esta zona.
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Con respecto a la condicién inicial en A) se observa un solo parche de deslizamiento vertical que
concentra todo el deslizamiento producido por el modelo de falla cosismica, mientras que en la condicién
inicial C) y D) se observan patrones similares de deformacién vertical, con la salvedad de que en C) el
deslizamiento se distribuye en una drea mayor que en D), donde el deslizamiento vertical esta concentrado

en un drea mas pequena.

‘ ——Observado —— Acoplamiento Cosismico ——Homogeneo 1 Homogeneo 2
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Figura 5.18: Comparacién de los maredgrafos virtuales y observados considerando la dimensién del
evento de 2016 propuesta por Ruiz et al., 2017. Las figura exhibe la comparacién de los maredgrafos
virtuales y observado en Ancud.

Con respecto a la Figura 5.18 se observan bastantes diferencias entre los maredgrafos virtuales cons-
truidos a partir del modelo de acoplamiento y homogéneos y el observado en cuanto al tiempo de llegada a
Ancud sugiriendo que la geometria de la fuente considerada para estos casos no es la mejor. Por otra parte, el
mareografo virtual generado a partir del modelo cosismico es el que mas se acerca al tiempo de llegada del

tsunami, aunque subestimando su altura.
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Modelo \ Cosismico \ Acoplamiento \ Homogéneo 1 \ Homogéneo 2
Ancud
Coef. corr. 0.4232 -0.01 0.159 0.197
Max. coef. corr 0.5 0.324 0.51 0.56
Desfase (min) 8 40 30 30
NRMS sin desfase 0.393 0.419 0.343 0.334
NRMS con desfase 0.397 0.662 0.387 0.197
Spga 0 6.53 2.6 4.88

Cuadro 5.6: Pardmetros estadisticos obtenidos a partir de los maredgrafos virtuales y observados conside-
rando la dimensién del evento de 2016 considerada por Ruiz et al., 2017.

Finalmente el Cuadro 5.6 exhibe los pardmetros estadisticos que comparan los maredgrafos virtuales
generados a partir de los 4 modelos con la tinica observacion disponible. Se observa un alto grado de
disparidad en cuanto a la altura de la primera llegada por parte del modelo cosismico y heterogéneo, lo cual
se observa en los coeficientes S, cercanos a 0. Por el contrario, los modelos homogéneos presentan una
mayor similitud en cuanto a la altura de la primera llegada, pero presentan un retraso de mas de 10 minutos

en el tiempo de llegada de ésta.
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5.5. Valparaiso 2017

Deslizamiento [m]

Figura 5.19: Modelo de fallas finitas creado a partir del modelo de acoplamiento y considerando el ta-
mafio de la ruptura del terremoto de 2017 propuesta por Ruiz et al., 2017

En la Figura 5.19 se observa las fallas finitas consideradas para la fuente sismica del evento ocurrido
en Valparaiso el 2017. Notar que el tamafio de ruptura considerado para esta zona no corresponde a la
provocada por el terremoto de 1985 ocurrido en el segmento caracterizado por este evento ni a ningin
otro evento ocurrido en €l histéricamente debido a que no existia similitud alguna en la dimensién de la
ruptura provocada por los dltimos eventos registrados en dicho segmento. Por ello, se considero el tamafio
de ruptura que tiene el modelo cosismico. En la figura se observa un solo parche se alto deslizamiento

que decae al sur de la ruptura, lo cual se condice con el estado de acoplamiento en el segmento Metropolitano.
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Figura 5.20: Condiciones iniciales para el tsunami considerando el tamafio del evento de 2017 propuesta
por Ruiz et al., 2017. En A), B), C) y D) se exhiben las condiciones iniciales generadas a partir del modelo
cosismico, heterogéneo y homogéneo construidos a partir del acoplamiento y homogéneo construido

a partir de informacién posterior al evento de 2017. Ademads se observan los puntos de medicién mas
cercanos a la fuente.
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En la Figura 5.20 se observan las condiciones iniciales generadas a partir de los 4 modelos considerados.
En A) para el modelo cosismico (Ruiz et al., 2017) , heterogéneo en B), homogéneo a partir del acoplamiento
en C) y homogéneo a partir de los pardmetros obtenidos en globalCMT. Las condiciones iniciales en general
presentan diferencias abismales lo cual se explica simplemente por que las condiciones construidas a partir
del acoplamiento exhibidas en B) y C) consideran que todo el deslizamiento acumulado desde el ultimo gran
terremoto ocurrido en la zona el afio 1985 se liberd, lo cual esta bastante alejado a la realidad. De acuerdo a
lo dltimo, esta aseveracion puede confirmarse observando las condiciones en A) y D) construidas a partir de

datos posteriores al sismo de 2017.
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Figura 5.21: Comparacién de los maredgrafos virtuales y observados considerando la dimensién del
evento de 2017 propuesta por Ruiz et al., 2017. Las figura exhibe la comparacién de los mareografos
virtuales y observado en Valparaiso.

Con respecto a la Figura 5.21 se refleja claramente en los maredgrafos construidos a partir del acopla-
miento y datos posteriores al terremoto la diferencia en el tamaio de la fuente debido a que los maredgrafos
asociados a ésta primera fuente sobrestiman la altura de la primera llegada, mientras que los maredgrafos

construidos en base a informacién pos-sismica presentan mayor similitud con lo observado.
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Modelo \ Cosismico \ Acoplamiento \ Homogéneo 1 \ Homogéneo 2
Valparaiso

Coef. corr. 0.539 0.502 0.045 0.462

Max. coef. corr 0.790 0.804 0.810 0.825
Desfase (min) -6 -6 -8 -6

NRMS sin desfase 0.317 1.384 0.735 0.329

NRMS con desfase 0.275 1.408 0.576 0.279
Spga 4.21 0 3.36 0

Cuadro 5.7: Parametros estadisticos obtenidos a partir de los maredgrafos virtuales y observados conside-
rando la dimension del evento de 2017 considerada por Ruiz et al., 2017.

Finalmente si observamos el Cuadro 5.7 confirmaremos las diferencias en la altura de las primeras
llegadas, donde los maredgrafos asociados al acoplamiento presentan un Sy, igual a 0. Aun asi, los 4
modelos muestran un mejor ajuste a la llegada de la primera ola si lo comparamos con las diferencias

abismales en la altura de ésta primera ola.
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Capitulo 6

Discusion

A partir de los resultados obtenidos y la informacidn recabada para cada zona de estudio se pudieron
obtener varias observaciones que abarcan distintas aristas tanto en la construccién de la fuente como en la

propagacion del tsunami por las costas de las zonas de estudio.

6.1. Fuente sismica

Con respecto a la construcciéon de la fuente, uno de los puntos mas importantes era la eleccién del
tamafio de ruptura, el cual se hizo en base al Gltimo evento ocurrido o un evento extremo posible en cada
zona de estudio de acuerdo al procedimiento seguido por el SHOA (http://www.shoa.cl/php/citsu.php). En el
caso del segmento Maule, existié una disyuntiva entre utilizar el tamafio de ruptura del evento de 1835, el
cual es utilizado para la construccién de cartas de inundacién en este segmento previo al terremoto del 2010
por parte del SHOA, y el evento de 1751 que presenta una mayor correspondencia en cuanto a la dimensién
de la ruptura provocada por el terremoto del Maule en 2010 (Ruiz et al., 2018), ademds de la que se observa
entre el estado de acoplamiento previo al 2010 y el deslizamiento cosismico observado para este terremoto

(Moreno et al., 2010).
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A su vez, en el caso del segmento caracterizado por el megaterremoto de 1877, en el norte de nuestro
pais, éste rompi6 solo en su parte norte, por lo que una fraccion de la tensién acumulada desde 1877 fue
liberada. De acuerdo a Geersen et al. 2015 la subduccién de un ridge frente a las costas de Iquique pudo haber
controlado el proceso de ruptura llevado a cabo en 2014. Por otra parte, en la Figura 3.13 se pueden identificar
dos éreas de alto grado de acoplamiento y una zona de menor acoplamiento entre ellas que probablemente
esté asociada a la subduccién de esta estructura batimétrica, por lo que a partir de esta informacién se podia
inferir que dentro de las posibilidades estaba la ruptura de cada subsegmento por separado.

Con respecto al segmento Illapel, si nos basamos en la sismicidad histérica de la zona , ésta parece estar bien
limitada por los dltimos dos eventos ocurridos alli en 1880 y 1943 (Ruiz et al, 2017; Tillman et al., 2016).
Si observamos la Figura 3.15 veremos que la dimensién de las rupturas provocadas por estos terremotos
parecieran estar fuertemente controladas por la presencia de la Peninsula de Tongoy y el ridge de Juan
Ferndndez, aunque la sombra del gran terremoto de 1730 que abarcé una basta region entre Constitucién y
La Serena (Ruiz et al., 2017) siempre esta latente.

Por otra parte, el segmento caracterizado por el terremoto de 1985 en Valparaiso, pareciera estar bien limitado
por el ridge de Juan Fernandez y la Peninsula de San Antonio, puesto que los eventos ocurridos alli se
desarrollan en esta drea y en donde el sismo ocurrido en 2017 evidentemente no corresponde a ningun ciclo
conocido de este segmento. Desde otro punto de vista, las rupturas provocada por los terremotos los afios
1822, 1906 y 1985 estan acotadas a la zona mas profunda de la interfaz, por lo que se infiere que la parte mas
somera no ha liberado la tensién acumulada en mucho tiempo, haciendo de este segmento una zona donde un
evento tsunamigénico podria ocurrir en un futuro cercano (Ruiz et al., 2017, Moreno Marcos, comunicacién
personal, 28 de Diciembre de 2018).

Finalmente con respecto al segmento caracterizado por el terremoto de 1960, el evento ocurrido en Melinka
el 2016 no corresponde a ningtn ciclo de este segmento de acuerdo a la sismicidad histdrica conocida alli
(Figura 3.18) y probablemente se deba al aparente termino de la etapa post-sismica producto del terremoto
de 1960 a causa de una fase superintersismica iniciada tras el terremoto de 2010 (Melnick et al., 2017). Por
otra parte, lo que se puede esperar para este segmento es un incremento de la actividad sismica de acuerdo a

lo anterior iniciada por el evento en Melinka (Ruiz et al., 2017).
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En las Figura 6.1 y 6.2 se exhibe el modelo de acoplamiento para los segmentos de la zona norte y centro
ademads de sus respectivos modelos cosismicos. Para los casos de Maule e Illapel se observa una gran co-

rrespondencia entre las zonas de alto acoplamiento y deslizamiento segtin los modelos cosismicos respectivos.

0.00 0.25 0.50 0.75 1.00
Acoplamiento

Figura 6.1: Comparacién entre el estado de acoplamiento y deslizamiento cosismico para los segmentos
del centro. En la figura de la izquierda se compara el modelo cosismico propuesto por Moreno et al., 2010
con el estado de acoplamiento del segmento Maule. Por su parte, en la figura de la derecha se compara
el deslizamiento cosismico propuesto por Ruiz et al., 2017 con el estado de acoplamiento en el segmento
caracterizado por el terremoto de 1985.

Por su parte en el caso de Pisagua se observa la misma correspondencia al norte del segmento Norte
Grande. Desde otra perspectiva, si observamos con mayor detencién, veremos que ademas de la correspon-
dencia que existe entre las zonas de mayor acoplamiento y deslizamiento en los segmentos en estudio, se
ve que la dimensién de las rupturas esta limitada por zonas de bajo acoplamiento, las cuales son asociadas
a irregularidades batimétricas o caracteristicas especiales de la costa como peninsulas y zonas de fractura

respectivamente como se coment6 anteriormente (Metois et al., 2012).
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Figura 6.2: Comparacion entre el estado de acoplamiento y deslizamiento cosismico para los segmentos
del norte. En el caso de la figura a la izquierda, se compara el modelo cosismico propuesto por Schurr et
al., 2014 con el estado de acoplamiento del segmento Norte Grande, mientras que la figura a la derecha
compara el modelo cosismico propuesto por Tillman et al., 2016 con el segmento caracterizado por el
terremoto de 1943.

Finalmente en la Figura 6.3 se exhibe la comparacién del estado de acoplamiento del segmento
caracterizado por el terremoto de 1960 con deslizamiento cosismico registrado por este evento y el de 2016.
Si analizamos esta figura vemos dos parches de alto coeficiente de acoplamiento en el norte y sur de este
segmento separado por una extensa drea de acoplamiento intermedio denotando que éste segmento aun no se
recupera de la gran ruptura provocada por el terremoto de 1960. Por otra parte, debido a la ocurrencia del
terremoto del Maule en 2010 se observé un aparente término de la etapa post-sismica iniciada tras el evento
de 1960 por lo que el terremoto de 2016 se postula como el inicio de una etapa de mayor actividad sismica

en la zona (Ruiz et al., 2017).
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Figura 6.3: Comparacion entre el estado de acoplamiento y deslizamiento cosismico para el segmento
del sur. En la figura se compara el modelo cosismico propuesto por Ruiz et al., 2017 con el estado de
acoplamiento al sur de este segmento (en azul). Ademas se encontré adecuado afiadir a la figura el modelo
cosismico propuesto por Moreno et al., 2009 para el megaterremoto de 1960 (en verde) el cual caracteriza
este segmento.

Por otra parte, si analizamos los ciclos y superciclos que caracterizan cada segmento en estudio, veremos
que en algunos casos si consideramos la sismicidad histdrica conocida, éstos se encuentran bien definidos.
En el caso del segmento Maule, éste se encuentra bien definido por ciclos mas pequefios caracterizados
por el terremoto de 1835 frente a Concepcion y el terremoto de 1928 en Talca, asi como tambien por un
superciclo caracterizado por el megaterremoto de 1751 similar al de 2010. Por su parte, en el caso del
segmento Illapel éste se encuentra caracterizado por ciclos mas pequefios frente a la costa de Illapel de
acuerdo a los terremotos ocurrido los afios 1880 y 1943, mientras que el segmento caracterizado por el
terremoto de 1985 se registran ciclos pequefios determinados por éste terremoto, el de 1906 y 1880. Ademas

estos dos segmentos estdn definidos por un superciclo caracterizado por el megaterremoto de 1730.
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En el caso del segmento caracterizado por el terremoto de 1877, en el norte de nuestro pais, el tamafio
de ruptura correspondiente al evento de 2014 no era un escenario esperado por los geocientificos puesto que
no existen estos ciclos pequefios en la zona como si ocurre en otras como fue descrito. Por el contrario, de
acuerdo a la sismicidad histérica conocida en la zona, este segmento estaba caracterizado por un superciclo
segin el tamafio de ruptura del evento de 1877. De acuerdo a esto, para un mejor entendimiento del proceso
de carga y descarga de la tensién acumulada en la interfaz en un determinado segmento es sumamente
importante tener una detallada informacién de la sismicidad histérica lo mas antigua dentro de lo posible
(Goldfinger et al., 2013).

Por otra parte, si analizamos la concordancia entre el estado de acoplamiento y distribucion de des-
lizamiento en otras zonas de subduccidn, encontramos dos casos recientes.. En la zona de subduccion de
Sumatra tras el megaterremoto de 2004 ocurrié inmediatamente al sur un evento de magnitud M,, = 8,5. Si
observamos la Figura 6.4 izquierda, vemos que tanto la dimensién de la ruptura como la correspondencia
entre maximos de deslizamiento y coeficiente de acoplamiento correlaciona bastante bien. Por otra parte, se
observa también que la presencia de la zona de fracturas Investigator probablemente limita la dimension de

la ruptura de éste terremoto (Chlieh et al., 2008).
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Figura 6.4: Correlacion entre acoplamiento y distribucién de deslizamiento en otras zonas de subduccion.
En la figura de la izquierda se exhibe el estado de acoplamiento en la zona de subduccién de Sumatra y
la distribucion de deslizamiento para los terremotos de 2005 (contorno negro) y 2007 (contorno fucsia
(M,, = 8,7) y contorno azul (M,, = 7,9). Figura extraida de Chlieh et al., 2008. En la figura de la derecha se
observa el estado de acoplamiento para la zona de subduccién en Japon y la distribucién de deslizamiento
para el terremoto de 2011 (contorno negro). Figura modificada de Loveless et al., 2011
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Otro caso ocurrido reciente es el sucedido en Jap6n con el terremoto de Tohoku-Oki en 2011. En la
Figura 6.4 medio y derecha se exhibe tanto el estado de acoplamiento en la zona del terremoto como el
deslizamiento cosismico observado respectivamente. Si bien la dimensién del terremoto abarca una basta
region de Japdn, se observa que la zona de mayor desplazamiento registrado producto de la ruptura del

terremoto coincide con un parche de alto acoplamiento frente a las costas de Sendai.

6.1.1. Tsunami

Para la generacion del tsunami son sumamente importante los pardmetros de la fuente como la profun-
didad y la distribucidn del deslizamiento debido a que éstos factores estan directamente relacionado con el
desplazamiento vertical que se produzca en la superficie del mar. Luego, una vez que la columna de agua se
propaga por el océano y el tsunami interacciona con la costa la batimetria y la configuracién de la costa son
un factor muy importante para determinar de buena manera la dimension del tsunami que llega alli. Por ello,

a continuacion se abarcaran estos dos puntos.

Para la generacion del tsunami se utilizaron distintos modelos, tanto homogéneos como heterogéneos.
En el caso de los primeros, se reconoce que al momento de modelar su llegada a la costa éstos sobrestiman
la altura y tiempo de arribo de las olas en los bordes de la ruptura (Calisto et al., 2016). De acuerdo a los
resultados obtenidos en este trabajo, este efecto se observa claramente en el caso de Pisagua e Illapel. En el
primer caso, en los sitios de medicién inmediatamente frente a los bordes de la ruptura (Arica e Iquique) se
observo una sobrestimacion y subestimacion de la altura y tiempo de arribo de la primera llegada por parte
del modelo homogéneo 2, el cual fue construido a partir de informacioén tras el terremoto. Con respecto a
Illapel éste fenémeno se observa solo en el maredgrafo virtual ubicado en Coquimbo y construido a partir
del modelo homogéneo 1, mientras que en el caso del modelo homogéneo 2 éste exhibe un buen ajuste tanto
en la altura y tiempo de arribo de la primera ola debido a que, a diferencia del modelo homogéneo 1, la
dimensién de la ruptura generada a partir de la magnitud del ultimo evento cubre una pequefia drea al sur de
la Bahia de Coquimbo. En el caso del segmento del Maule, éste efecto no se observa para ninguno de los dos
casos considerados, puesto que los bordes de los respectivos modelos homogéneos se ubican frente a sitios
donde no se cuenta con los datos de los maredgrafos observados

Por otra parte, una de las deficiencias que present%lla construccion de la fuente a partir del modelo de



acoplamiento es la incerteza que éste presenta hacia la fosa producto de que los datos necesarios para la
inversion del modelo son tomados en la costa. Por ello, mientras mas lejos estemos de alli, menor serd la
resolucién del modelo. Ademas a medida que nos acercamos a la fosa, la profundidad desde la superficie de
la corteza ocednica a la interfaz va disminuyendo y una sobrestimacién del deslizamiento a poca profundidad
implica una condicidn inicial mayor, pudiendo generar una sobrestimacién en la altura de la primera llegada
y una subestimacién del tiempo de arribo de ella (Calisto et al., 2015).

Finalmente, con respecto a la interaccion del tsunami en la costa, se reconoce que es de suma importancia
la resolucidn de las grillas de batimetria con las que se cuenta (Calisto et al., 2015). De acuerdo a nuestros
resultados, el sitio de medicién donde se observé una mayor discordancia entre los maregrafos modelados y

observados en cuando a la altura y tiempo de arribo de la primera ola es Corral.
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Figura 6.5: Batimetria de Corral. El asterisco rojo indica la posicion del maredgrafo virtual en cada caso.

En la Figura 6.3 se observa la batimetria y configuracién de la costa de Corral en donde se ve que
la ubicacion del maredgrafo en la costa esta cerrado hacia el océano por lo que se encuentra propenso a

fenémenos de resonancia en la bahia ensuciando la sefial del tsunami producto de la fuente.
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Capitulo 7

Conclusiones

El objetivo general de esta investigacion era analizar que tan buena puede ser la estimacion de la

amenaza de tsunami a partir de una fuente heterogénea construida en base a un modelo de acoplamiento.

Para éste objetivo, se utilizaron 5 casos de estudio, de los cuales se pueden sacar varias conclusiones. En
el caso del segmento Maule, éste rompié completamente con el terremoto de 2010 y ademas se demostré que
la distribucién del deslizamiento correlaciona bastante bien con el modelo de acoplamiento en éste segmento
(Moreno et al., 2010). Por otra parte, en el caso de Illapel, también existe una correlacién entre la distribucién
del modelo cosismico con el acoplamiento (Tillman et al., 2016) demostrando que es posible generar fuentes
heterogéneas mas realistas en pos del estudio de la amenaza de tsunami en las costas. En cambio, en el
caso de Pisagua y Valparaiso, si bien la distribucion del deslizamiento correlaciona con las zonas de mayor
acoplamiento segtin el modelo, la tension liberada producto de estos terremotos difiere bastante de acuerdo a
lo acumulado durante el periodo intersismico de los respectivos segmentos. Por ello, si bien a partir de un mo-
delo de acoplamiento es posible inferir las zonas que tendrdn mayor deslizamiento en un segmento de acuerdo
al grado de acoplamiento de las asperezas, los ciclos y superciclos que se llevan a cabo en los segmentos, asi

como también el proceso de carga y descarga de la tension acumulada en ellos aun no se comprende muy bien.

Ademas, abordando el tema desde otro punto de vista, se identifican grandes deslizamientos cercano a
la fosa, lo cual es mas evidente debido a la dimension de la fuente si se considera la ruptura completa de los

segmentos en el caso del segmento Maule y Norte Gg%nde. Este hecho esta directamente relacionado con la



incerteza que existe en cuanto al modelo de acoplamiento mientras mas nos acercamos a la fosa, puesto que
éste se calcula a partir de instrumentacion geodésica instalada en la costa y por ejemplo un coeficiente de
acoplamiento muy alto hacia la fosa puede provocar éstos grandes deslizamientos. Por otra parte, se reconoce
que grandes deslizamientos a poca profundidad generan condiciones iniciales mas grandes, lo cual puede
generar una sobrestimacion y subestimacion de la altura y tiempo de arribo del tsunami en la costa (Calisto

etal., 2016).

Por ello, a partir de lo expuesto anteriormente, se concluye que la estimacion de tsunami a partir de
un modelo de acoplamiento es mas realista que el modelo homogéneo y tiene la ventaja de poder irse
revaluando a partir de la evolucion de estos modelos en el tiempo, pero que por las limitaciones mencionadas
anteriormente, probablemente el modelo homogéneo aun sea una opcion valida en la estimacién de amenaza
de tsunami y en la planificacion territorial, aunque a medida que se vayan reparando los errores, la estimacién

de la amenaza a partir de los modelos de acoplamiento tiene un enorme.
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Capitulo 8

Anexos

8.1. Parametros de la fuente homogénea
8.1.1. Maule
1835
Parametros Modelo homogéneo 1 | Modelo homogéneo 2
Profundidad (km) 22.84 22.84
Largo (km) 208 279
Ancho (km) 104 96
Deslizamiento promedio (m) 7.84 6.88
Rumbo 15 15
Manteo 15 15
Angulo de deslizamiento 116 116

Cuadro 8.1: Pardmetros utilizados en la construccién de los modelos homogéneos de acuerdo al tamafio
de ruptura del terremoto de 1835. Notar que el modelo 1 corresponde al que estd en base al acoplamiento

y el 2 a partir de la magnitud histdrica considerada
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1751

Cuadro 8.2: Pardmetros utilizados en la construccién de los modelos homogéneos de acuerdo al tamafio
de ruptura del terremoto de 1751. Notar que el modelo 1 corresponde al que estd en base al acoplamiento

Pardmetros Modelo homogéneo 1 | Modelo homogéneo 2

Profundidad (km) 32 32
Largo (km) 374 424
Ancho (km) 187 121

Deslizamiento promedio (m) 7.06 11.20
Rumbo 18 15
Manteo 20 15

Angulo de deslizamiento 119 116

y el 2 a partir de la magnitud histérica considerada

8.1.2. Pisagua

2014
Pardmetros Modelo homogéneo 1 | Modelo homogéneo 2

Profundidad (km) 24 21

Largo (km) 193 184

Ancho (km) 96 76

Deslizamiento promedio (m) 8.49 4.5
Rumbo -12 355

Manteo 15 15
Angulo de deslizamiento 89 106

Cuadro 8.3: Parametros utilizados en la construccién de los modelos homogéneos de acuerdo al tamaiio
de ruptura del terremoto de 1835. Notar que el modelo 1 corresponde al que estd en base al acoplamiento

y el 2 al considerado por Calisto et al. 2015

8.1.3. Gap
Parametros Modelo homogéneo 1 | Modelo homogéneo 2

Profundidad (km) 26 26

Largo (km) 412 393

Ancho (km) 206 116
Deslizamiento promedio (m) 6.6 10.25

Rumbo -6 355

Manteo 15 15

Angulo de deslizamiento 95 106

Cuadro 8.4: Pardmetros utilizados en la construccién de los modelos homogéneos de acuerdo al tamafo
de ruptura del terremoto de 1877. Notar que el modelo 1 corresponde al que estd en base al acoplamiento

y el 2 a partir de la magnitud histdrica considerada
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8.1.4. Illapel
Pardmetros Modelo homogéneo 1 | Modelo homogéneo 2

Profundidad (km) 18 18

Largo (km) 223 142

Ancho (km) 111 65

Deslizamiento promedio (m) 3 3.1

Rumbo 360 360

Manteo 15 15
Angulo de deslizamiento 102 102

Cuadro 8.5: Parametros utilizados en la construccién de los modelos homogéneos de acuerdo al tamafio
de ruptura del terremoto de 1943. Notar que el modelo 1 corresponde al que esta en base al acoplamiento
y el 2 a partir de la magnitud histdrica considerada

8.1.5. Melinka

Cuadro 8.6: Parametros utilizados en la construccién de los modelos homogéneos de acuerdo al tamafio
de ruptura del terremoto de 2016. Notar que el modelo 1 corresponde al que estd en base al acoplamiento

Pardmetros Modelo homogéneo 1 | Modelo homogéneo 2
Profundidad (km) 26 32
Largo (km) 167 98
Ancho (km) 83 53

Deslizamiento promedio (m) 1.1 2.02

Rumbo 5 4
Manteo 16 19
Angulo de deslizamiento 123 96

y el 2 a partir de los parametros obtenidos de www.globalcmt.org

8.1.6. Valparaiso

Pardmetros Modelo homogéneo 1 | Modelo homogéneo 2

Profundidad (km) 16 26

Largo (km) 128 40

Ancho (km) 64 32

Deslizamiento promedio (m) 1.5 0.72

Rumbo 4 3

Manteo 13 16

Angulo de deslizamiento 113 94

Cuadro 8.7: Parametros utilizados en la construccion de los modelos homogéneos de acuerdo al tamafio
de ruptura del terremoto de 2017. Notar que el modelo 1 corresponde al que estd en base al acoplamiento

y el 2 a partir de los parametros obtenidos de www.globalcmt.org
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