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Resumen

La ubicacén geoga ca de Chile hace que este’pasé expuesto a la ocurrencia de eventos megathrust,
los cuales pueden potencialmente producir terremotos de gran magréstdsya su vez generar tsunamis
destructivos tanto a nivel nacional como incluso a nivel internacional.

La expangdn de las redes de GPS en Chile enliisnas cecadas nos han permitido obtener inforrbaci
sobre la evoludin temporal del stress acumulado en la interfaz producto de la cargaitectEn otras pala-
bras, nos han ayudado a determinar el grado de acoplamiento entre placas con unamesohaginable
hace unas&cadas a#rs, permitiendo una evaluéci de la correlaéin espacial de este acoplamiento con el
deslizamiento cdsmico a lo largo de Chile dandonos un indicador del potencial de futuros terremotos.
Tomando en cuenta la recurrencia de los terremoto8riies en nuestro margen, uno de los segmentos
gue estaba considerado dentro de estos gapsc®s es, por ejemplo, la zona donde ocueliterremoto

del Maule, el 27 de febrero de 2010 que no réangeesde 1835. Por lo mismo, se esperaba un evento
tsunamignico de gran magnitud en dicha zona, proporcional a la @nacgimulada en la interfase.

Previo a la ocurrencia del eventssico, la precigin en la estimaéin de la amenaza de tsunami, utilizando
una fuente ras realista, con distribuimn de slip heterognea a partir de un modelo de acoplamiento, es de
suma importancia para determinar el potencial tsunami quéaafictar a la costa en pos de la integridad
de la pobladn emplazada en el borde costero, especialmente en Chile, donde gran parte de la comunidad
se asienta en méfpolis muy cercanas a la costa como Iquique, ValgaraCoquimbo, Antofagasta y
Talcahuano, entre otras.

En este trabajo se compara las observaciones de run-up y altura de ola con tsunamis modekitzs num
mente usando el software COMCOTV1.7, en el cual las fuentes utilizadas para calcular |sbcandiil

del tsunami para los eventos de Maule 2010, Pisagua 2014, lllapel 2015 26ilé y Valparao 2017
fueron construidas a partir de modelos ho&gps y heterd@meos de deslizamiento. Con respecto a es-

tosdltimos, se consideraron modelos ‘®msicos y un modelo de acoplamiento en la constiarcde la fuente.

Xl



De acuerdo a los resultados obtenidos, fue posible determinar que una fuente@mete@@nstruida
a partir de un modelo de acoplamiento essmealista que uno homegeo, debido a la sobrestimaaiy
subestimadn que se observa en la altura y tiempo de arribo del tsunami respectivamente en la costa frente
a los limites norte-sur de estiitima fuente. Aderas, se observa una correspondencia entre las zonas con
gran deslizamiento c@@mico y alto coe ciente de acople en la interfaz, por lo que se pudo concluir que el
modelo de acoplamiento en conjunto con la sismicidadhcst nos sirve para identi car una posible zona

de ruptura y brindarnos un escenariasmealista en la construéci de la fuente.
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Captulo 1

Introducci on

Un sismo o terremoto es un movimiento de tierra provocado por la profgagdeiondas generadas

a partir de la fractura de rocas en la corteza terrestre. Cusstd@umple con ciertas caratéicas, como
que la ubicadn del hipocentro estbajo la corteza oémica ascomo tambén que la magnitud y mecanismo
del sismo sean su cientes para generar una pertusha@rtical en el fondo oé@mico, se produce otro
fenobmeno denominado maremoto o tsunami. Aédemle terremotos submarinos, los tsunamis pueden ser
generados por erupciones v@ficas, deslizamientos de tierra o incluso meteoritos. En aguas abiertas, las
ondas generadas por la fuente tsun@miga no superan el metro de altura y tienen una longitud de cientos
de kilometros, mientras que cuando estas ondas se acercan a aguas someras, su longitud decrece y su altura
aumenta considerablemente (Wiegel, 1970; Satake,2002)UEst0, adenas de la magnitud de la fuente,
depende de otros factores como la batifaeta con guracbn de la costa y la topograt

Chile forma parte del cintén de fuego del Paco, el cual esta situado en las costas de estaoo y
concentra algunas de las principales zonas de sulitueniel mundo, ocasionando una intensa sismicidad
cercana al 90% del total de la actividadrsica registrada en la Tierra (Kious et al. 1996). Un alto porcentaje
de la sismicidad que es percibida en Chile se debe a la subbdudeila placa de Nazca bajo la placa
Sudamericana, la cual converge a una velocidad de entre 6 a 8 ciiqo@d¢teazaradze y Klotz, 2003). A
ra’z deésto, el proceso de acople y desacople de la interfaz entre la placa de Nazca y Sudamericana en Chile
es relativamenteapida, generando terremotos de gran magnitud cada 100AB8Garoximadamente (Ruiz
et al. 2018). Por ello y por el asentamiento de gran parte de lamoét en zonas costeras, el estudio del

riesgo &mico y amenaza de tsunami es de suma importancia para salvaguardar la integridad de &npoblaci



Hace ya variosi#os que se ha detectado que la recurrencia de grandes terremotos a lo largo de las zonas
de subducdin tiene un comportamiento bimodal, es decir, la ocurrencia de estos en una determinada zona
no es homognea en el tiempo ni el espacio [Anderson, 1975; Mogi, 1968; Satake y Atwater, 2007]. Tras la
proliferacibn de los GPS desde lof@s 2000 se ha avanzado notablemente en el estudio del sicizs y
la segmentadin en nuestro pa. Adendas, a partir de estos instrumentos se ha podido cuanti car con mayor
precisbn la tensbn acumulada en el periodo intersismico en la interfaz motivando asi la constraeci
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 conshrudei cartas de inundaci para las costas
de Chile esta a cargo del SNAM (Sistema Nacional de Alarma de Maremotos) perteneciente al SHOA (
Servicio Hidroga co y Oceanoga co de la Armada). Para evaluar cuantitativamente el riesgo de tsunami
se utiliza informaddn hisbrica de un evento extremo probable o conocido y en base a eso se construye
un modelo homogneo de falla para simular el posible marem@iitp://www.shoa.cl/php/citsu.phpfon
la aparicon de los modelos de acoplamiento intemsico ha sido posible determinar zonas especi cas en
nuestro pa que estn trabadas y acumulando enargara liberar en un pximo terremoto, ade&as de
darnos siales sobre posibles rupturas en el futuro, estudiar su e@oleci el tiempo e ir actualizando los
posibles escenarios que pueden presentarse en las brethizas a lo largo de nuestro’pasumiendo que

la distribucbn del acoplamiento int€smico y deslizamiento céamico son ahes (Moreno et al. 2010).

1.1. Contextualizacon

La Gltima 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 0ow@¥2010 en una zona donde lgltimos
terremotos de gran magnitud ocurrieron l6®s1751 y 1835. Por ello es que se esperaba un evento de
similares caractésticas en ehrea (Ruegg et al. 2009). Adé@sposterior al terremoto se demésiue dicha
zona estaba altamente acoplada y su deslizamientsnaios correlaciof bastante bien con el modelo de

acoplamiento intefsmico (Moreno et al. 2010).



Posterior a este evento, en el norte de nuestograurrd 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
tltimos grandes terremotos ocurrieron Ifi®s 1877 y 1868, por lo que era una de las breclsasisas que
concentraba gran enéagcomo para generar un terremoto de dichas cafatitars (Klotz et al. 2001). Aun
as, solo la porobn norte de esta brecha roraml &io 2014 (Schurr et al. 2014).
El aflo siguiente, ocurd un terremoto de magnitud 8.3 Mw en lllapel, @gide Coquimbo. A diferencia
de los casos anteriores, lokimos dos sismos de gran magnitud ocurridos en este segmento (1880 y 1943)
registraron rupturas de similar tafia la registrada eff®@ 2015 (Ruiz et al. 2018, Tillman et al. 2016).
Ademas, el deslizamiento c@sico modelado correlaciona positivamente con una zona altamente acoplada
de la interfaz (Tilmann et al. 2016).
Finalmente el &0 2016 y 2017 ocurrieron los eventos de menor magnitud de la secuencia de terremotos
ocurridos la ultima @cada. El primero de ellos de magnitud 7.6 Mw oduem Melinka al sur de la Isla
Grande de Chile. Dicha zona eatinmersa dentro del segmento que rorgm 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 enéggque libeb el terremoto de 1960. Aun asras el terremoto del 2010 se regstr
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 reamtivicesta zona (Ruiz
etal 2017).
El segundo de ellos ocuerien Valparaso el 2017 con una magnitud de 6.9 Mw. Si bien el evento es de
baja magnitud comparado con el resto de la secuessia,presedtuna fuerte actividad precursora lossl
previos, al igual que cuando ocurml tltimo terremoto de gran magnitud en la zona en 1985. AlUneas
enerda acumulada en este periodo intensico era bastante menor a la acumulada en el isterso del
evento de 1985dsicamente por la diferencia en la dutacentre ellos (Ruiz et al. 2017).
Debido a la suceén de terremotos ocurridos enlliima cecada se dio el escenario propicio para estudiar
cada uno de estos eventos debido a la gran cantidad de instruraergaeilogo registrarlos. Por ello en
este trabajo se generan modelos hetenegs a partir de un modelo de acoplamiento e inforomagisbrica
para estudiar la contribum que nos provee este modelo al estudio del riesgo de tsunami en las costas de

nuestro pa.






Cap'tulo 2
Hip otesis y objetivos

2.1. Hipotesis

A partir de la evoludin en el tiempo de los modelos de acoplamiento y el estudio de la sismicidad
historica en las brechasssnicas de nuestro f& es posible generar fuentes mas realistas para el estudio del

riesgo de inundabn 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 heterd@mea construida a partir del modelo de acoplamienté gsisdiar el uso de estadnica

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

2.2.2. Objetivos espexos

= Estudiar la recurrencia de terremotos en Chile a partir de la oevisbliogra ca.

= Investigar la reladin del estado de acoplamiento pfersico con las rupturas de los segmentos en

estudio.

= Construcddn de mapas de acoplamiento a%ociado a los segmentos en estudio.



= Generadn de las fuentessmicas de los casos de estudio a partir defado de fallas nitas.
= Modelacbn de los tsunamis asociados a cada evento utilizado en la investigaci

= Comparadn de los marggrafos virtuales generados a partir de modelos de fuenteneios, ho-

mogeneo y acoplamiento con las observaciones de losageatos observados.



Cap'tulo 3

Marco teorico

3.1. Ciclo Ssmico

Como ya se comeaten la introducdn, en Chile ocurren sismos del tipo megathrust en determinadas
zonas del pa cada 100 a 200h@s (Ruiz et al. 2018). @n mas, al menos una vez cada Xiba se produce
un sismo de gran magnitud en alguna zona da flaomnitz, 2004). Por ello es de suma importancia el
estudio del ciclo'smico a lo largo de nuestro jsa
El ciclo ssmico se puede dividir en 3 etapas: el intemsco (Figura 3.1a), el caamico (Figura 3.1b) y
el post-5smico. El primero de ellos, con una duracien el rango de las decenas y centenadids,&se
caracteriza por ser la etapa de acumdladale tengin 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 etafimioa en donde se libera la mayor parte delésstr
acumulado en el intelmmico en un pequd® periodo de tiempo que va desde los segundos a los minutos
dependiendo de cuanta energs liberada en la ruptura. Finalmente, tras €lstnigo, comienza una etapa
denominada postsmico que se caracteriza por liberar el estque no se libéren el cosmico, pero de

manera mas gradual que en esa etapa. Generalmente este periodo de extiende Woparadeshcdsmico.

Destacar que el periodo inté&mico se describir 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: Representadin del ciclo ssmico (Hyndman y Wang, 1995). Se visualiza el patde de-
formacion que se puede observar tanto en el periodo isteicn (Figura 3.1a) como cesnico(Figura
3.1b)

3.2. Acoplamiento interssmico

La zona de subduadmn 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):

= La zona nas somera o generalmente denominada updip se caracteriza por presentar altos niveles de
uidos, lo que genera una disminuei en la friccon entre las placas, provocando un fortalecimiento

de la velocidad de la placa subductante.

= En la zona sismdgnica el material eatmayormente consolidado debido a las condiciones debpregsi
temperatura, provocando un aumento en la foieae la interfaz, lo cual a su vez induinn aumento

de la tengbn entre las placas, acumulando efeeque nalmente se liberaren un futuro terremoto.

= Una zona de transiah debido al aumento de temperatura de la interfaz, disminuyendo lafricci

entre las placas.

= Lazona nas profunda o downdip caracterizada por el movimiento continuo de la placa subductante a

la velocidad de convergencia ésta.



3.2.1. Modelo de acoplamiento intefsmico

Debido a las distintas camipas de GPS que se han realizado en Chile desd®&l@00 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. 200%jBr-Pizarro et al. 2009, Chlieh et al. 2011), se han podido
generar ras y mejores modelos de acople de la interfaz en cada una de las zonas anteriormente descritas, los
cuales nos han permitido cuanti car de mejor forma el estado tensional entre las placas y tener una mejor
estimacbn del peligro smico para distintas zonas delpa
En particular, en este estudio se trabaja con el modelo de acoplamiento generado por Moreno et al. 2010,
el cual simula el acoplamiento int&mico a partir de la velocidad registrada por 282 estaciones GPS
instaladas entre 1996 y 2008. A partir de un modelo de elementos nitos (Figura 3.2) que incluye fapograf
y batimetfa, a§ como un slab realista y geometde la discontinuidad de Mohorovic, se invierte(geta

siguiente ecuabn:

dondeG es la matriz siréitica de Green que integra la geometria, propiedad de los materiales y grillado de
la FEM (Modelo de elementos nitos) sei@ la velocidad a determinar en los puntos de grilthsera la

velocidad medida en super cie.



Continental crust
E=100 GPa

g BOW / v=0.265

Figura 3.2: Modelo de elementos nitos utilizado para realizar la invensiel cual incluye geomégr
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 convergen@ste se hace a partir del Back Slip Model, BSM (Savage J. C.,
1983) ampliamente usado para la descéipalel campo de deformaciones infemica en regnenes de
subducadn en conjunto con la solumn de las ecuaciones de Okada. El BSM describe la convergencia en
una zona de subdudri a partir de una situam de movimiento libre en el contacto entre placas (Figura 3.3
a) mas una soluéin suplementaria contraria al movimiento de convergencia de la placa subductante (Figura
3.3 b) lo que da como resultado una zona bloqueada, caratia del periodo intefsmico (Figura 3.3 c).

Hyndman et al. (1997) y McCaffrey (2002) de nen el coe ciente de acoplamiento en la interfaz como:

Vintergsmica
f=1 ——=

Vconvergencia
DondeVinterssmicaSe@ la velocidad de la Placa de Nazca con respecto a la Sudamericana en la interfaz y
VeonvergenciaS€@ 1a velocidad de convergencia de la Placa de Nazca con respecto a la Sudamericana. Si la
Vinterssmica€h la interfaz es 0, es decir, la Placa de Nazca no se mueve con respecto a la Sudamericana en la
interfaz signi ca@ que el coe ciente de acoplamierftaseia maximo. Por el contrario, si la Placa de Nazca
se desliza libremente bajo la Sudamericana en la interfaz, eSMgg¥smica= Veonvergencia €l CO€ ciente de

acoplamientd se@ ninimo.
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Figura 3.3: Modelo de superposion de acumulaéin de tengin en zonas de subdubdai. En a) se ob-

serva el movimiento relativo de las placas, en b) la sélusuplementaria que considera un movimiento

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

3.2.2. Super interésmico

Hace ya variosi@os que se ha detectado que la recurrencia de grandes terremotos a lo largo de las zonas
de subducdn tiene un comportamiento bimodal, es decir, la ocurrencia de estos en una determinada zona
no es homognea en el tiempo [Anderson, 1975; Mogi, 1968; Satake y Atwater, 2007]. Como ejengplo est
el megaterremoto de magnitud 9.2 ocurrido en Sumatra el 2004, el cual tuvo un largo periodo de carga que
durb siglos y que fue seguido en una@adda por 3 grandes terremotos de magnitudes 7.9-8.6 que rompieron
segmentos cercanos al megaterremoto del 2004. En nuestrexsten ejemplos de esta situatcomo
en 1570-1575, 1730-1751, 1822-1835 y 1906-1922 [Beck et al., 1998; Cisternas et al., 2005; Cisternas et
al., 2012; Lomnitz, 2004; Uds et al., 2012]. Por ello, la comprebdsidel mecanismo ség el cual un
terremoto puede acelerar la ocurrencia de otro, e incluso provocarlo, es un factor clave para el estudio del
riesgo &smico en una re@n determinada.

El ciclo superintersmico se caracteriza por un aumento de los esfuerzos en los segmentos adyacentes a la
ruptura de una brechéssnica madura en respuesta a la @xiebstica de las placas debido al deslizamiento
provocado durante y posterior a un terremddsto se traduce en un incremento de las velocidades super cia-

les observadas y del coe ciente de acoplamiento en la interfazzAlegesto, el ciclo superintelmmico

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 terreTﬁ?to de Maule en 2010pamarsecuencia 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 superintefsmico comenzado tras el megaterremoto el 2010 (Melnick et al. 2017).

lllapel 2015

A partir del aralisis de 10 &os de datos GPS, Melnick et al. 2017 estilms cambios en las tasas de
deformacbn y coe ciente de acoplamiento entre el terremoto de Maule 2010 e lllapel 2015. En el estudio
se encont que las velocidades medidas en super cie y el coe ciente de acoplamiento aumentaron tras el
terremoto de 2010 en respuesta al ciclo superiist@iso iniciado luego del evento de 2010 (Figura 3.4y

3.5).
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Figura 3.4: Cambios en las velocidades super ciales observadas en el periodo 2010-2015. Las echas
negras indican la varia@n de la velocidad super cial en este periodo, los colores rojo y azul indican la
rotacbn horaria y antihoraria de los vectores de velocidad respectivamentegas amarillas indican

el contorno de 1 metro de desplazamiento para los terremotos de 2010 y 2015, mientras que las echas
verdes y estrella amarilla indican la diremaide 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 l@noticios vectores de velocidad en
sentido horario producto de la exura de las placasteicias, ascomo tambén el aumento de la velocidad
super cial medida a partir de los GPS instalados en esa zona. Por su parte, en la frontera sur se observa la
rotacbn de los vectores de velocidad en sentido antihorario y un aumento de la velocidad super cial 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 despsi del terremoto del Maule en 2010. Las sub guras a) y b) mues-
tran el antes y desps del acoplamiento de la frontera norte de la ruptura de Maule 2010. En amarillo y
negro se denotan los contornos de 1 metro de desplazamiefgmimsregistrado el 2015y 2010 respec-
tivamente. La sub gura c) muestra el cambio aparente del acoplamiento en la frontera norte de la ruptura
producto del terremoto en 2010 (Melnick et al. 2017).

En la Figura 3.5 se observa el incremento promedio del coe ciente 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 drsgehuci

acoplamiento en la zona debido a la etapa psstisa iniciada tras el evento de 2010.
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Melinka 2016

El 25 de diciembre de 2016 ocuwrun sismo de magnitud 7.6 Mw al sur de Chkil@n 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 reactimedl 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 super ciales
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 deformaxipara caracterizar el estado tensional de lgbregntes y

despws del terremoto del Maule en 2010.

Calculated

Lacking dagres L
[ o o 35) *)

i i 30 mmiyr

Figura 3.6: Acoplamiento y velocidades super ciales antes del terremoto en 2010. Las echas celeste
indican la velocidad super cial previa a 2010, mientras que las echas rojas son las velocidades sin la
componente de la relajairi viscoehstica 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 pogiti 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 sub gura de cada @stseimuestra 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 larrelajaci
viscoehstica producto del terremoto de 1960, lo cual puede visualizarse en lder¥&U ubicada lejana
a la zona sismadgnica de la interfaz. Adeas, se obsetvun incremento en las velocidades super ciales
en dos de las estaciones ubicadas sobre la zona @sicagn Chilé, PMO1 y CSTO, lo cual sugiere un
incremento del estado de acoplamiento de darea tras el terremoto del 2010. Por otra parte, las estaciones
GUAF y MELK no sufrieron una variadin signi cativa luego del 2010, lo cual sugiere que dicha zona no

fue afectada por el terremoto en el Maule ocurrido ése a
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3.3. Superciclos

El tamdio y frecuencia de un terremoto en un determinado sitio es un tema que ha sido de mucho
interés dentro de la comunidad geocies#. Por ello, los expertos han desarrollado modelos conceptuales
detallados del comportamiento de estos eventos en el tiempo. Deréistode est el modelo que sugiere que
las fallas tienen rupturas repetiblgsitas en el tiempo (Sieh 1996), la teode las brechassnicas postula
que el peligro smico es pequ® inmediatamente despside un gran terremoto y crece a medida que no se
produce un evento de similares carastizas en la mismarea (Kagan y Jackson 1991) y el modelo que
considera que la tasa de convergencia de la placa subductante y la é&d4a skerelaciona 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 informd hisbrica muy acotada temporalmente, pudiendo no reproducir de buena
forma el ciclo &mico de un segmento en particular. Por ello la evidencia paleasa y de paleotsunamis

es valiosa erdrmino de la caracterizan del peligro mico en un segmento en particular.

17
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Figura 3.8: Ultimas rupturas a lo largo de la zona de subdbiecle Sumatra e historigssnica de los

Gltimos 700 &os. En la gura de la izquierda se simbolizan como B, Smy Sk la locabrade las tres
mediciones del nivel medio del mar expuestras en las guras de la derecha A, B y C respectivamente. En
las guras de la derecha se indica en azul la tasa de incremento del nivel del mar, mientras que en rojo la
disminucbn. Las echas en el eje horizontal inferior muestran la dunadie los superciclos, mientras

gue 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 Gold nger et al. 2013 estudiaron la sismicidad a largo plazo de la costa oeste de
Sumatra y la zona de subdugride Cascadia en la costa noroeste de EEUU. El primero de ellostelstudi
recurrencia de terremotos en Sumatra a partir de la variasi el nivel del mar registrado por los corales
durante mas de 70Gias. Se enconirque se han generado superciclos de grandes terremotos cada dos siglos
durante al menos Idgdtimos 700 &os y que a su vez estos pueden estar compuestos por ciclos magqseque
de terremotos de menor magnitud (Figura 3.8).

Por su parte, Gold nger et al. 2013 estada recurrencia de terremotos en la costa noroeste de EEUU a
partir del aidlisis de las turbiditas en 4 sondajes a lo largo de la zona de subdutiCascadia a partir de

los cuales se pudo datar varios terremotos de diferentegitema
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Figura 3.9: Serie temporal que muestra el ciclo er@itp a largo plazo de la zona de subdooaile
Cascadia y el comportamiento complejo en el tiempo (Gold nger et al. 2013).

En la Figura 3.9 se ven los distintos terremotos que pudieron ser identi cados en la zona y el balance
entre la energ acumulada por la convergencia y la liberada por los evefgnsms. Se observa que en
cada superciclo donde se libera la erearumulada por la convergencia se agrupan de 3 a 5 eventos que
liberan parcialmente la enéegacumulada. Ade&s se puede ver en esta zona que la éaagumulada 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 in ere que el tafeade un terremoto no solo depende de la déradel periodo
interssmico, sino que se sugiere que existe un ciclo a largo plazo de almacenamiento ydibdeaenerg

(Gold nger et al. 2013).
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3.4. Tsunami

Los tsunamis son ondas de gran longitud, que pueden ir desde las centenaméé&dd en aguas
abiertas hasta las decenas dériktros cuando la ola llega a la costa. Estas ondas se generan a partir de
una perturbadin 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 pdrtupoede ser fitiple,
en la mayoia de los casoésta se debe a terremotos submarinos que perturban el suaibcockle que
provoca el levantamiento de una columna de agua que se propaga en todas direccionegpooelTanto

la generadn de la perturbabin como la propagadh de un tsunami se describe a continaaci

3.4.1. Generadn

En este trabajo se utilizan los terremotos submarinos como fuente generadora de la panterbati
oceéano. Por ello, se describe la forma de obtemcie la deformadin en el oéano debido a los terremotos.
Okada en 1985 encuentra la sofutianaltica de la deformaéin en el suelo o@ico a partir de la tea
elastica, la cual relaciona los @anetros geoktricos de una dislocamn en la corteza con la deformani
observada en super cie necesaria para calcular la perténb&gcial en el mar. Destacar que para que la
perturbaddn inicial en la super cie del mar sea igual a la perturbacen el suelo o@ico debido a la
dislocacon, ésta debe lo su cientementépida como para considerar que ambas perturbaciones ocurren

simultaneamente.

East

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

Levin et al., 2016
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En la gura 3.10 se puede observar el sistema de referencia considerado por Okada en 1985. L y W
corresponden al largo y ancho de la ruptura. El vector de B@deh ; U;; Us) representa el movimiento de
la pared colgante respecto al bloque base. Las compongntds y Us representan el movimiento de la
dislocacon en la direcén del rumbo, del manteo y normal al plano de falla respectivamente. Finalmente los
angulog , d, y g representan el rumbo, el manteo yaegulo de delizamiento, mientras qgespresenta el
angulo entre el plano de falla y el vector de BurBeDe la gura 3.10 se deduce que las componentes del

vector de Burger quedan determinadas por:

Uy = jDjcogg) co{q)
Uz = jBj cogg) sin(q)
Us = jDjsin(g)

3.4.2. Propagadn

Una vez conocida la condim inicial que generarla perturbadn en el mar que se extendguor
el occano, se utiliza la ecudsi de conservach de momentum para estudiar la propagacie las ondas
generadas en el mar en toda su ext@mskEn 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 ecuadin de conservadh de momentum (Ecudmi 3.1) puesto que la amplitud de la onda es
signi cativamente menor que la profundidad deBaoo ascomo tambén la longitud de onda del tsunami
en aguas abiertas en mucho mayor que la profundidad dahoqEze et al. 2009). El segundo caso as m
complicado, puesto que cuando el tsunami llega a la costa, este siente el efecto d@tatfeacendose
mas lento y aumentando su taifleeproducto de la conservaci de la energ, por lo que ya no se puede
considerar el caso lineal de la ecu@atide conservadh de momentum, sino que se utiliza la ecbadaon el

término de fricobn incorporado (Ecuagn 3.2).

w
= o (3.1)
1‘%7 +(V N)v= gNh Cs

Vivj
d+ h

(3.2)

dondeV representa el vector de velocidad horizontal promedio en profundidzmla elevadin del agua o

la amplitud del tsunamd es la profundidad del aguaGk es el coe ciente de fricdin.
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3.5. Estadsticos

3.5.1. Correlacbn

En terminos del procesamiento deisées, la correladin es una medida de la interdependencia que
existe entre ellas. En nuestro caso, se utiliza la coratagiuzada para cuanti car la similitud de dos series
en funcbn del desplazamiento de una con respecto a la otra. En esta invéstjgaciutiliza como una
medida de semejanza entre los ndgrafos virtuales y observados, ademas de identi car el desfase que
existe en la llegada del tsunami a la costaigdg observado y lo modelado. Sedn) e y(n) dos s@ales,

matenaticamente la correla@n cruzada se de ne como:

¥
Ro()= & x(my(n (3.3)

n:

Dondey denota el complejo conjugado gley | el retardo en tiempo de lai$&ly con respecto & En

terminos de la convoluon, ésta se relaciona con la correfaticruzada como:
Ro(M)=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 cuatitto medio sirve para agregar magnitud a los errores cometidos por
la prediccon de los modelos y sirve para un conjunto de datos en particular ya que depende de la escala.
Por el contrario, el error cuaalico medio normalizado facilita la compar@gientre conjuntos de datos con
diferentes escalas puesto que no depende de ello.

S

n
ECM=  TA(% Y2 (35)
i=1

DondeY; eY; representan el valorésimo del modelo y las observaciones respectivamente. El rango de
valores que toma este jaanetro es desde 0 hasta 1, donde valores mas pes|signi catan mayor similitud

de las observaciones con el modelo.
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353. Sga

Para cuanti car la similitud que existe entre la amplitud de la primera llegada del tsunami observado y
modelado se utiliza un parametro denomin8&glg o calidad en el ajuste del peak de acelgmacel cual fue

de nido por Anderson et al., 2004 como:

h (p1_P2) '2

S(p1;p2) = 10e  Mn(PLip2)

(3.6)

Dondep; y p2 representan la amplitud de la primera llegada del tsunami observado y modelado respectiva-
mente. Esta funoin exhibe un valor iximo de 10 para un perfecto ajuste entre la amplitud observada y
modelada mientras que a medida que la diferencia de entre estos valores aunSggiaesrece exponen-

cialmente.
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3.6. Zonas de estudio

En lalltima década se han registrado al menos 4 sismos con magnitud M¥ en nuestro pa. En
este estudio se traliegon estos 4 eventos, ocurridos el 2010, 2014, 2015y 2016 en Maule, Pisagua, lllapel y
Melinka, respectivamente. Adérs se quizo incluir el sismo de magnitud Mw 6.9 ocurrido en Valpara
el 2017 para evaluar el alcance que tiene elado utilizado para la construéci de la fuente’smica en
sismos de mediana magnitud.
A continuacon se contextualizarsobre las caractsticas costeras presentes en el segmento comasah
o perinsulas asociadas a densos sistemas de fallas que generalmente correlacionan con el comienzo o el
termino de la ruptura de terremotos (Melnick et al. 2009). Aaiese indica el estado de acoplamiento y la

sismicidad hidirica 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 qaelafactente a
las principales costas del litoral central. Dicho sismo fue & intenso desde el ocurrido en Valdivia el 22
de mayo de 1960.
La zona que azétel terremoto contaba con una buena red de GPS que estaba operativa al momento del
sismo, por lo que hasta el 20&%te se convirdi en el sismo de mayor intensidad en una zona de sulitucci
que ha podido ser estudiado debido a la instrumemtaostalada en Chile (Moreno et al., 2010). Por ello,
se tefa una imagen del estado de acoplamiento previo al sismo en la zona&kiadeurd, la cual tefa
un alto potencial’smico debido a la ausencia de sismicidad mayor desde 1835y el alto grado de acople en

la zona como se puede observar en la gura 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 obl@a trasladar la ciudad de Conceptidesde la actual ubicéci de Penco hasta la ubi-
cacbn de nitiva hasta el th de hoy (Udias et al, 2012). Adicionalmente a este evento, ocurrieron sucesivos
eventos los@@os 1657, el mencionado 1751y 1835 previo al terremoto del 2010, todos considerados del tipo
megathrust. Ade@s se tiene registro de algunos eventos de maghltud 8 en el periodo intefsmico
del terremoto de 2010 (Figura 3.12). Cabe mencionar que las zonas de ruptura observadas en la Figura 3.12
son las que téan 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 Ineas rojas muestran el historial dsrsos en el segmento Maule y las negras las barre-
ras ssmicas presentes en el segmento. En la imagen se observa la sismicidiackhil este segmento
Modi cado 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 éldatada 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 evéstpanecido 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 tami@o de la ruptura producto del terremoto en 2010 (Figura 3.11). Kiadadistribucbn 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 ocuiun sismo de magnitud 8.2 Mw en las costas frente a Pisagua, al
norte de la ciudad de lquique. Dicho sismo fue precedido meses antes por varios eventos precursores con
magnitudes en el rango de Mw=4 hasta Mw=6.7, el cual aztian solo 15 @s antes del evento principal
(Schurr et al., 2014). Este sismo produjo un tsunami con olas que no sobrepasaron los 3 metros en lquique y
1.5 metros en Arica, provocandofa®s moderados principalmente deazier material (Calisto et al. 2015).

La ruptura provocada por este terremoto fue bastante menor a la esperada, debido a que splmeompi
pequda parte del segmento delimitado por la ruptura del evento de 187323°S), liberando solo una
pequdia parte de la enel@acumulada desde esa fecha (Schurr et al. 2014). Asleron la instaladin de

redes geoglsicas 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 asielimitado por la zona de ruptura de 1877 que comprende desde las
latitudes 19 S hasta los 23 aproximadamente (Figura 3.13). En la zona norte de dicho segment@aturri
ya nombrado terremoto de 1877 que roanmdo el segmento norte, adasdel evento de 1868 que rorapi
una pequBa parte de la zona norte de dicho segmento. En la zona centro y sur de dicho segmentémcurrier
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). E&témo no aparece en la gura 3.8, puesto que se considera que la zona
de ruptura no alcarizel segmento en estudio.
Como antecedentes para analizar en la disoysidialar que el &o 2005 ocurid un evento intraplaca de
magnitud 7.8 Mw (Peyrat et al. 2006) en la misma zona donde suektiirremoto de Pisagua. Dicho evento,
sedin varios autores, esta indicado como el que @atill evento slow-slip que acefeun par de semanas
previo al mainshock (Ruiz et al. 2014). Adas) Geersen et al. 2015 sugiere que la subdnadé ridge
detectado a partir de per lesssnicos y anoméas de gravedad frente a la zona de ruptura del terremoto de

Pisagua pudo haber controlado lanites que tuvo este evento.
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Figura 3.14: Sismicidad higirica del segmento Norte Grande. Las lineas rojas indican la diorensi
de las rupturas provocadas por los terremoto$hesis, mientras que las lineas negras muestran las
caracteisticas batimetricas presentes en el segmento.
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3.6.3. lllapel 2015

El 16 de Septiembre de 2015 ocdrtin sismo de magnitud 8.3 Mw frente a las costas de lllapel. Este
terremoto es el mas intenso registrado en nuesteodesde el 2010, y el tercercasintenso desde 1960. La
zona donde ocurbieste evento se encuentra delimitada al norte por la zona de fracturas Challenger y al sur
por el ridge de Juan Feandez. 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 etal. 2017, Alvarez et al. 2016), .
Historicamente los terremotos que se han limitado a este segmento han sido dos: 1880 y 1943. Aun as
ninguno de ellos se compara en tdimaal terremoto de 1730, el cual proéoana ruptura que abarc
practicamente toda la zona central (Figura 3.15). Por ello, tomando en cuenta la histoita gonocida
del segmento, los terremotos de 1880 y 1943 pueden ser considerados como evenfasspeduélos

dentro de un superciclo caracterizado por el terremoto de 1730.
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Figura 3.15: Sismicidad higirica del segmento lllapel. Largos de rupturas (en rojo) son las propuestas
en el trabajo de Ruiz et al. 2017. En negro se observan las césticter batirétricas 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 determinuna intensidad en la escala de Mercalli de VIII a partir de Id®da@bservados 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 coe ciente cercanos alawimo y limitada por do&reas de bajo acoplamiento al norte y al sur de esta
zona, las cuales pueden actuar como barrésasicas en la propagdmi de las rupturas (Metois et al., 2016).

Por ello, eventos como el de 1880 o 1943 erdxs mrobables 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 lllapel (Moreno et al, 2010).
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3.6.4. Child 2016

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

(Lange et al. 2007).
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Figura 3.17: Modelo de acoplamiento calculado a partir de datos GPS hasta e(I[2@08no 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 2@10 exist
dos parches de moderado coe ciente de acople. Tras este evento y como fue detallado ebri®@sz2¢ia

accbn de una fase superint&msiica provocada pdste terremoto derdven el €rmino abrupto de la etapa
post-ssmica producto del megaterremoto de Valdivia y en un aumento del estado de acoplamiento en la zona
de Chile. Por ello, el terremoto ocurrido en Melinka, al sur de Ghilouede ser considerado como el inicio

de un peindo de mayor actividadsmica 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 magnititbbo4%v5, 1737, 1837
y 1960. El primero de ellos no se inclugn la Figura 3.18 puesto que no se fbgncontrar informadin
concluyente sobre la dimefsi de la ruptura provocada por este evento. El evento de 1737 danparte
centro norte de la zona de ruptura de 1960, mientras que el evento de 1833 l@mzgma centro sur de
éste. La dimenén de ambos eventos fue estudiada por Cisternas et al. 2017 a partir de darobist
y/o geobgicos de tsunamis locales y transacieos, percepon del movimiento producido por el sismo y
subsidencia o hundimiento de la costa. Finalmente, el evento de 1960, el cud tonggigmento mayor a
los 1000 km (Moreno et al. 2009) fue elimgrande de los ocurridos en el segmento surg/liesitado al
sur por el punto triple y al norte por la pesula de Arauco. Adeégs, al igual que en otros segmentos, se
observa que grandes terremotos son capaces de rorapalinde los segmentos limitados por estructuras

batimétricas.
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Figura 3.18: S'smicidad hisbrica y estructuras bati@tricas presentes en el segmento Sur. Con lineas
rojas se muestra la dimebside las rupturas histicas de los terremotos de mayor magnitud registrados
en este segmento. Las lineas negras exponen las catcasrbatingtricas presentes en el segmento Sur.
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3.6.5. Valpardso 2017

El 24 de abril del 2017 ocu@iun sismo de magnitud 6.9 Mw. Este sismo se enmarca en una seguidilla
de eventos que se desaréodin la zona entre el 22 de abril y nes del mismo mes. En dicho periodo se
registraron alrededor de 130 eventos precursores en el rango i £.6.0M,y, y cerca de 500&plicas de
magnitud superior a 2.8, (CSN, 2017).

Esta situadn fue similar a la ocurrida en el terremoto de Valpsoan el &o 1985, puesto que los precursores

de este evento y del 2017 se desarrollaron en la misma zortaitadiferencia 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 tenacumulada no era comparable con la acumulada en el

interssmico del terremoto de 1985 (Ruiz et al., 2017).
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Figura 3.19: S'smicidad hisbrica registrada en el segmento Metropolitano y estructuras &taitas
presentes. Lasreas rojas indican la dimeisi de las rupturas provocadas por los terremotoéitists y
las I'neas negras indican las caraitcas batirgtricas presentes en el segmento.

Como se observa en la Figura 3.19, terremotos de variable magnitud han afectado el segmento Metropolitano
( 32°- 34°) los aios 1647, 1730, 1822, 1906 y 1985. De esta secuencia y de acuerdo a sudimansi
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
dimensbn de las rupturas que provocaron estos terremotos es mucho mayor. Probablemenfeoead¢dma
ruptura que provatel sismo en 2017 estimitado en gran medida por el poco tiempo entre el evento de
1985y 2017, lo cual se traduce en una menor enacumulada comparativamente con el irigenico del
terremoto de 1985 (Ruiz et al. 2017). Adasres importante mencionar que los eventos de 1822, 1906 y 1985
se produjeron en la zonaas 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 lolml se in ere queesta parte del contacto entre placas no ha liberado l&tensi
acumulada durante un largo tiempo, dejando abierta la posibilidad de un evento t@memigente a

las costas de Valparaiso, pudiendo incluso abarcar el segmento lllapel como ooareil terremoto de 1730.

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 dondlelocurri
s'smo en 2017 limitado por dos zonas de bajo acoplamiento previo a la ocurrencia del terremoto de 2010.
Adicionalmente como se menciono en éhm@fo anterior, este segmento solo han ocurrido terremotos en
el contacto mas profundo de las placas, los cuales no liberan lanea@imulada en la parte mas somera de
la interfaz, sino que la aumentan. Por ello varios autores postulan que un evento t&mizordg magnitud
mayor a 8 podr ocurrir en este segmento (Ruiz et al., 2017, Moreno M., comuiicgersonal, 28 de

Diciembre de 2018).

35



36



Cap'tulo 4

Metodologa

4.1. Construccdbn de la fuente

A continuacén se detallara el procedimiento realizado para la constmaiz la fuente de cada uno de

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

4.1.1. Modelo heterogneo

La fuente &smica de cada uno de los terremotos en estudio se coastrugase dlltimo ssmo de
gran magnitud registrado 0 a un evento extremo posible en el segmento corresponelitatevanto debido
a que de esta forma el SHOA construye los mapas de inundenilas costas. Por ello, lo primero que se
realizd fue una detallada revisn bibliogia ca sobre la dimenéin de estdiltimo evento en cada segmento
en estudio, llegando a un consenso a partir del promedio defitadwla ruptura planteada por diferentes
autores. Luego, a partir de la informanirecabada, se linditel modelo de acoplamiento a estas dimensiones
(detallado en secon 3.5). Una vez restringido el modelo de acoplamiento, se redujo el numero de puntos de
la grilla debido a la alta resolum del modelo a partir de una triangulacide Delaunay incorporada en el
software GMT (Wessel et al. 2013).
Cada punto de grilla representa una subfalla de la fuésiteica, por lo que la elea@n de la resoludin de la
grilla se hizo en base a la necesidad de una resmiwc@n mayor o menor neza (Cuadro 4.1). Una fuente
s'smica mas grande requiere de mayor resélucjue una fuente mas pedizepuesto que la distribum del

deslizamiento en ella suele ser mas heteneg.
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Evento N° de subfallas| Tiempo de intersmico (dios)

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

Pisagua 2014 acoplamientq 90 136,9
Pisagua 2014 ctsmico 123 -

Pisagua 2014 gap 332 136,9

lllapel 2015 acoplamiento 234 72,45
lllapel 2015 cosmico 179 -

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

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

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

Cada subfalla eatdescrita por su epicentro, profundidad, diménglargo y ancho), manteo, rumbo,
angulo de deslizamiento y deslizamiento promedio (Figura 3.10). Estamptans son necesarios para
calcular la condidn inicial generadora del tsunami a partir de las ecuaciones de Okada 1985 y subobtenci
seil detallada a continudmi.

El epicentro sef 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 seeltitimdelo Slab

1.0 (Hayes et al. 2012), el cual nos entrega estos valores con una resaa@jo2°. Como la resoludin

de las subfallas es muchdasmbaja, 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 e oegseaentativos.
Finalmente para obtener el deslizamiento promediogulo de deslizamiento se utdizl 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 reléaoientreéste, el azimut y el rumbo viene dado por la echaci

g =180 azimutt+ j 4.1)

Donde elangulo de deslizamientp y el azimutson losangulos que describen el movimiento de cada
subfalla con respecto al plano de falla y al norte respectivamente, mientras que ej raofsesponde al

angulo que formé#&ste plano con el norte.
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En el caso del deslizamiento promedéste se calcula a partir de la siguiente réaci

Slippromedio= tintersismico Vplaca f (4.2)

Dondeétinterssmico €S la duradn del interssmico tomando en cuentai@timo terremoto ocurrido en cada
segmento expuesto en el Cuadro ¥ J,ca la velocidad de convergencia de la placa de Nazca con respecto a
la Sudamericanafy el coe ciente de acoplamiento.

Una vez construida la fuentésmica de cada terremoto en estudio, se considerados los sismos de
magnitud mayor a 7 ocurrido en los periodos int@rsco y se resto el deslizamiento de la ruptura producto
de estos sismos con el deslizamiento de la ruptura determinada a partir del acoplamiento. Paikste ¢
se requed de la distribudn de deslizamiento para cada evento ocurrido en el periodo intersismico de los
5 terremotos en estudio. Algunas de estas distribuciones se pudieron conseguir (Valdivia 1960sWalpara
1985, Maule 2010), pero en el caso que las distribuciones no pudieran ser conségtiEdase generaron
suponiendo que el deslizamiento tiene una distrinugaussiana que decae radialmente desde el epicentro

como puede observarse en la Figura 4.1.

Figura 4.1: Modelo de deslizamiento para el terremoto de Antofagasta en 1995 generado a partir de una
distribucibn gaussiana
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Para la construcén de la distribud@n de deslizamiento con comportamiento gaussiano seauliz
funcion de MATLAB gausswinla cual tiene como argumentos éimero de elementos N y el @anetroa

que se relaciona con la distribbai gaussiana como:

|
(9]

Nl
—
QD

i

-

~
[N)

y(x) =
(4.3)

x2
= @22
dondes es la desviacin esndar. Finalmente, para darle al deslizamiento el supuesto comportamiento

gaussiano multiplicamogx) por el deslizamiento Aximo del evento’smico.

4.1.2. Modelo homoéneo

Adicional a la construcéin de la fuente heterégea, se construyeron 3 modelos hoamups. El
primero se construya partir de la magnitud histica del(ltimo evento ocurrido en el segmento y a partir de
relaciones empicas se determimel deslizamiento promedio y dimensiones de la falla (E€uwedi3, 4.4 y
4.5).Destacar quéste es el procedimiento que sigue el SHOA para la consbrude la fuente, la cual es
utilizada para generar los mapas de inungiaci
El segundo modelo se constfugonsiderando las mismas dimensiones de la fuente héteragonstruida a
partir del acoplamiento y el deslizamiento promedio de las subfallas. En el caso del rumbo, né@rdatoy
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 genetacilel modelo homdeneo utilizado actualmente para la estimaci

de amenaza de tsunami en las costas de nuesgo pa

Finalmente, el tercer modelo se constigplamente para los casos en los cuales el terremoto no caincid
con el tamao dellltimo evento registrado en el segmento (Pisagua 2014, Melinka 2016 y Valparaiso 2017)
y para su construcgn se consideraron los @anetros extraos del Centro Global de Tensores de Momento
(Global CMT; Dziewonski et al. 1981, Ekstrom et al. 2012) en conjunto con relacione€sieaspara
determinar las dimensiones de la falla a partir del momestuiso registrado (Ecuamn 4.3 y 4.4). La
construcadn de este modelo se hizo con el pbsfto de comparar los modelos 1y 2 anteriormente descritos

con el caso ideal, el cual considera losgaetros obtenidosés el evento’smico.
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A continuacdn se introducen las relaciones éngas obtenidas por Papazachos et. al., 2004 (Eépaci
4.3y 4.4), Hank y Kanamori, 1979 (Ecuéni4.5) y Kausel y Rafmez, 1992 (Ecuaéin 4.6) utilizadas para

determinar los p@metros necesarios para construir las fuentes hémeas en cada caso:

log;g L= 0;55My, 2;19 (4.4)
log;p W= 0;31M,, 0;63 (4.5)

Mo = nDLW (4.6)
log;p Mp = 1;5Ms+ 16;30 4.7)

donde L, Wy D son el largo, ancho y deslizamiento promedio respectivanidytsl,, y Ms el momento
s'smico, magnitud de momento y magnitud de ondas super ciales respectivamente, mientrassgele
modulo de rigidez y se considera cor®o 10'9[Pa] para la corteza terrestre (Kanamori'y Brodsky, 2004).

Destacar que la Ecudii 4.6 fue utilizada cuando la magnitud détimo evento de cada segmento o de los

s'smos en el periodo intémmico se encontraban en magnitdel
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4.2. Modelacdn del tsunami

Para este proceso se utiliel software COMCOT v1.7 el cual requiere como argumentos de entrada la
condicbn inicial para la generain del tsunami, las grillas de batimetpor dondeeste se propagar las
coordenadas geagcas de los marégrafos en donde se calcudarlas alturas de ola (Tabla 2).

Para el @lculo de la condi@n inicial, COMCOT v1.7 trae incorporadas las ecuaciones de Okada 1985 que
calcubin la deformadin del suelo ocenico que generara perturbadn provocadora del tsunami. En el

caso de las fuentes honfageas, COMCOT v1.7 calcula esta deformdac partir de los pametros de la
fuente (Figura 3.10) y las series de tiempo de la altura de ola para loégrafies virtuales en siméheo.

En el caso de las fuentes hetezogaseste proceso es un poco mas complicado puesto que se requiere
calcular la contribu@n de cada una de las subfallas que componen la fuente a la defomndatisuelo
oceanico provocada por toda la falla. Para ello, COMCOT v1.7 cuenta con un modulo que calcula esta
contribucbn a partir de los pametros descritos en la se@gi4.1.1 de cada una de las subfallas y que nos
entrega un archivo de deformanipara cada subfalla de la fuente hetérmep. Posterior @sto, se suman

todas estas contribuciones para generar un solo archivo que contenga la irfiardeata deformacin
completa provocada por la fuente. Finalmente, con este archivo se puede calcular las series de tiempo de las

alturas de ola en la pos@r de los maragrafos virtuales.

Sitio Latitud | Longitud
Arica -18.473| -70.324
Iquique -20.205| -70.150

Caldera -27.064 | -70.825
Coquimbo | -29.950| -71.335
Valparaso | -33.028| -71.626
Talcahuano| -36.695| -73.106
Corral -39.887| -73.426
Ancud -73.832| -41.867

Cuadro 4.2: Posicbn de los marggrafos virtuales utilizados
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En el Cuadro 4.2 se muestran las coordenadas geagrde los marégrafos virtuales que son utiliza-
das como puntos de medbai de altura de ola por parte de COMCOT v1.7.
Destacar que las series de tiempo de los mareografos reales instalados por el Servicia ldidyogcea-

nogra co de la Armada son de libre acceso y distribuidos por 1@@p(//www.ioc-sealevelmonitoring.ofg/

421. Grillas

Para la propagagn de la perturbadin generada por la fuente, es necesario un sistema de grillas que
contenga la topograf y batimetta de las zonas a estudiar. Las grillas utilizadas en este trabajo fueron
construidas a partir de datos del SHOA (nivel 3 )itp://www.shoa.cl/tramites-e-informaciones/tramite-
facil, solicitudN° 6) y datos faiblicos (nivel 1y 2, SRTM30 plus; Becker et al., 2009) y constan de 4 niveles:
una grilla global que abarca una basta degie la zona a modelar con una resddaaile 0.036, una grilla de
nivel 2 mas acotada que la grilla global con una resdoae0;009, una grilla de nivel 3 con una resoléci
de0;0017 y una grilla de nivel 4 de alta de ni6in con una resoluén de0;0002. En el caso de las grillas de
alta de nicion (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
coe ciente de rugosidad del suelo (coe ciente de Manning) para considerar la inferataitsunami con
la costa. En general, se utiliza un valor de 0.02&ste coe ciente, el cual representa conglomerados de
arena de 2 cm de @inetro (Masamura et al. 2000) y generalmente es usado en las simulaciones de tsunami

(Calisto et al. 2016).
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Cap'tulo 5

Resultados

A continuacon se presentan los resultados obtenidossta investigadin, los cuales eah divididos
en 5 secciones sag la zona de estudio a presentar. A su vez, cada@epcesenta los resultados de la
construcadn de la fuente’smica, generadn de la condidin inicial para el tsunami, comparaaide la
altura de ola para diferentes modelos de fuente en la posit® los maregrafos virtuales y un alisis

estadstico de esta compardxi considerando la primera llegada del tsunami.

5.1. Maule 2010

5.1.1. 1835

Figura 5.1: Modelo de fallas nitas creado a partir del modelo de acoplamiento y considerando élctama

de la ruptura del terremoto de 1835
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Figura 5.2: Condiciones iniciales para el tsunami considerando elftarda ruptura del evento de 1835,
En A, B), C) y D) se exhiben las condiciones iniciales generadas a partir del modelmioos hete-
rogeneo y homogneo construidos a partir del acoplamiento y hoamap construido a partir de la magni-
tud hisbrica deéste evento. Adeés se observan los puntos de meitiainas cercanos a la fuente (E)).
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En la Figura 5.1 se exhiben las subfallas de la fuelstmisa de acuerdo al tama de ruptura del
terremoto de 1835 expuesto en la Figura 3.12. En ella se observa un zona de gran deslizamiento frente a la
BaHa de Concepéin la cual decae suavemente hacia el surbjtamente hacia el norte. Editiimo 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 extémdwés alh de dicha frontera. Si bien esta sit@acho es realista considerando
la med@nica de la fuente smica, y probablemente sea necesaria una suadizdel deslizamiento en los
bordes para hacer d@sta mas cercana a la realidad, dicha sitirano tenda 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 genéehtsunami conside-

rando 4 modelos de fuente. En A) se observa la cobdliitiicial a partir de un modelo c@snico (Moreno et

al. 2010) en donde se observa dos parches de gran deslizamiento vertical bien de nidos donde el parche sur
exhibe un menor deslizamiento que el parche norte.

En B) se expone la condim inicial obtenida a partir del acoplamiento considerando elftarde ruptura

del terremoto de 1835. Se puede observar un gexgparche de deslizamiento frente a la 'Renla de

Arauco y uno mas grande inmediatamente al norte que abarca’la @aArauco y Concepin. El menor

tamdio 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 libgran parte de la energia que se acunar el periodo
interssmico del evento de 1835.

Finalmente C) y D) muestran la condai inicial para los modelos homeégeos construidos ség se detaf

en la secdin 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 magnitudibéstiel evento de 1835 (8M;;

Udias et al., 2004) y las relaciones €nas expuestas en la setai4.1.2. Aderas deésto, el mayor
deslizamiento considerado por el modelo hoBgrap en base al modelo de acoplamiento se distribuye en
una menoarea si lo comparamos con el modelo hoérep construido a partir de relaciones &ops, lo

cual contribuye a este mayor deslizamiento vertical observado.
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Figura 5.3: Comparadn de los maregrafos virtuales y observados considerando la dinderdel even-
to de 1835. Las sub guras desde A) hasta G) exhiben los dgaafos virtuales y observados en Arica,
Caldera, Coquimbo, Valpaso, Talcahuano, Corral y Ancud respectivamente.
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En la Figura 5.3 se expone la compaéecentre los maKggrafos virtuales obtenidos a partir de los 4
modelos de fuente construidos y el miageafo real en 7 posiciones diferentes. Los mareografos virtuales
fueron ubicados lo mas cercano posible a la poside los marggrafos reales y en la Figura 5.3 se ordenan

geoga camente de norte a sur.

Si comparamos los margrafos virtuales generados a partir de inforrbagirevia al evento'smico, es
decir, los dos modelos homegeos y el modelo heteregeo 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
gue lejano a la fuente, sobre todo al norte de ella, se observa una discordancia entrégulafwareal y los
virtuales. Lo anterior se debe al taitwade ruptura elegido para la construgtie los modelos, es decir, en
base al terremoto de 1835, el cual rotnpharea menor en comparaai al evento ocurrido en 2010, por lo
gue existe un@cit de deslizamiento sobre todo en el norte del segmento lo cual se re eja en la discrepancia
en altura y tiempo de llegada del tsunami a la costa al norte de la fuente. Con respecto adgsafuaral
sur de la fuente, existe un mejor ajuste en la altura y tiempo de llegada del tsunami en fografasaal
norte de ella puesto que el terremoto de 1835 considerado en este casoleopgrie sur del segmento
Maule. Destacar que en el caso de los ragrafos virtuales en Corral, existe una clara diferencia é&rsti@s
y el observado, lo cual no tiene relania la dimengin de la fuente, si no que a la complicada ge@atg la

Baha de Corral.

Con respecto al mabgrafo virtual generado a partir del modelo ‘sosico,éste correlaciona bastante
bien con los mar&grafos reales en todos los puntos de médicio cual esdgico si se considera que los

modelos de fuente c@snico se construyen a partir de datos posteriores al sismo.

Finalmente, en el Cuadro 5.1 se presenta wlisis estagtico de las Sgales de la Figura 5.3. Rea r-
mando lo observado en esta gura, se observa una corbelaggativa en los mabgrafos al norte de la
fuente, excepto en el modelo tamico, lo que signi ca que los mabgrafos virtuales se encuentran en
antifase a los reales. Por el contrario, la corréade los marggrafos en Talcahuano (el maggafo mas
cercano a la fuente) presenta una corrélatiastante buena en todos sus modelos y un desfase dadéssse
de no nés de 2 minutos. Adeais elS,ga muestra valores mayores a 9 para todos los modelos considerados,
lo cual re eja un buen ajuste en la altura de la primera llegada del tsunami. Por todo ello, se puede inferir

que la mayor 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 | Cossmico | Acoplamiento| Homoggneo 1] Homogeneo 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 desfasg  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 desfasg  0.159 0.385 0.365 0.326
NRMS con desfase  0.159 0.148 0.257 0.175
Spga 9.29 7.68 5.4 3.13
Coquimbo
Coef. corr. 0.914 -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
Spga 9.92 7.33 5.62 3.97
Valpara'so
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 desfasg  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
Spga 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 desfasg  0.161 0.171 0.212 0.148
NRMS con desfase 0.161 0.171 0.212 0.148
Spga 4.48 803 0 1.63

Cuadro 5.1: Paametros estasticos obtenidos a partir de los mageafos virtuales y observados conside-
rando la dimensin del evento de 1835.



5.1.2. 1751

Figura 5.4: Modelo de fallas nitas creado a partir del modelo de acoplamiento y considerando éidama
de la ruptura del terremoto de 1751

En este apartado de la semti5.1 se mostran los resultados considerando el segundo caso para el
segmento Maule, es decir, tomando en cuenta elfiarda ruptura generado por el terremoto en dicho

segmento en 1751.

En la Figura 5.4 se exhiben las fallas nitas que componen la fuésgica considerando el taifia
de ruptura del evento de 1751. Adle observa un solo parche de gran deslizamiento que abarca desde la
BaHa de Concepéin 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 considezl tamdio de ruptura del terremoto de 1835, la zona acoplada ubicada en
la BaHa de Arauco no se observa, puesto que de acuerdo adtehip utilizada en esta investigagj la
enerda liberada por el terremoto de 1960 frente a la’Bate Arauco descadga tensbn acumulada dlen
el periodo intersmico del terremoto de 1835.
Por otra parte, como fue comentado en la s8téi.1.1, en la frontera norte se observa que el deslizamiento
decae 8bitamente desde 12 hasta 0, lo cual no es realista si consideramostscaate la fuente smica.
Aun as, éste problema no debartener mayor importancia en la altura y tiempo de llegada del tsunami a la

costa.
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Figura 5.5: Comparadn de los marggrafos virtuales y observados considerando la dindbarde! even-
to de 1751. Las sub guras desde A) hasta G) exhiben los igaagos virtuales y observados en Arica,
Caldera, Coquimbo, Valpdso, Talcahuano, Corral y Ancud respectivamente. Aakese observan los
puntos de mediéin 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 fueicts s
construidas a partir de los 4 modelos considerados. En A) se observa nuevamente el mahiow@n
B) el modelo heteragneo a partir del acoplamiento, mientras que en C) y D) los modelos lenaog
construidos a partir del acoplamiento y la magnituddrisa respectivamente (8Ms, 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 gbtdeneuptura 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 seguoda&sadebido a la disminuan de
la distancia entre la interfaz y la super cie érgca a medida que nos acercamos hacia la fosa, por lo que un
deslizamiento mayor provocara una conalicinicial mayor a medida que nos acercamédia Este hecho
se comentara en la disc@sipuesto 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 hoarap en C) presenta un menor deslizamiento vertical que el
modelo en D), lo cual se explica por que en C) se congidammenor deslizamiento promedio si se compara
con D). Ademas este menor deslizamiento del modelo en C) se digti@suynarea mayor que en el modelo
en D), dando como resultado este menor deslizamiento vertical. Destacar que estansitsidcopuesto a
lo ocurrido en la construcon de los modelos homégeos en el caso de 1835, debido a que en el caso del
modelo homogneo que considérel acoplamiento (Figura 5.5 C)) se distrildugt mismo deslizamiento
promedio considerado en el caso de 1835 pero éarem mayor, lo cual genedeslizamientos verticales

menores para el caso del modelo hogmgp C).
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Figura 5.6: Comparadn de los maregrafos virtuales y observados considerando la dinderde! even-
to de 1751. Las sub guras desde A) hasta F) exhiben los dgaaéos virtuales y observados en Arica,
Caldera, Coquimbo, Valpaso, Talcahuano, Corral y Ancud respectivamente.
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En la Figura 5.6 se expone la compaéecde los maregrafos virtuales con los 7 margrafos reales
generados a partir de los 4 modelos utilizados para la construdeila fuente. A diferencia de los resultados
obtenidos considerando el taitftade ruptura del terremoto de 1835, en este caso en general se observa un
buen ajuste entre los magrafos reales y los margrafos virtuales generados a partir de los modelos de
fuente considerados en este trabajo. Con respecto a lo$gnafes virtuales instalados en Corr@stos
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 Ged&dugar.

Finalmente en el Cuadro 5.2 se muestran las egtadls asociadas a la compatactide la primera
llegada del tsunami entre los maggafos observados y modelados. Se observa que, en general, la camrelaci
de los marégrafos observados y modelados con respecto a las observaciones en todos los lugaresaie medici
es positiva. Ader@s, el desfase de lasisdes 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 desdag@nues entre los
mareografos reales y virtuales debido a la complicada geotted lugar como fue comentado anteriormente.
Finalmente el coe cient&yga 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@mformaci
con el desfase observado entre los ragrafos virtuales y el maégrafo real, veremos que la majede 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 fanae ruptura del terremoto de 1835 tendremos una
buena estimabn 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 menoratidensiruptura.

Por otra parte, considerando los resultado obtenidos, es evidente que si se considefeal¢ammpatura del
terremoto de 1751 se ter@lr mejores resultados de la altura y tiempo de arribo de la primera llegada del

tsunami tanto a nivel local como nacional.



Modelo | Cossmico | Acoplamiento| Homoggneo 1] Homogeneo 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 desfasg  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 0.918 0.891
Desfase (min) 0 -2 -2 -2
NRMS sin desfasg  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. 0.914 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
Spga 9.92 9.91 9.66 9.93
Valpara'so
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 desfasg  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
Spga 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
Spga 4.48 886 7.07 9.81

Cuadro 5.2: Paametros estasticos obtenidos a partir de los mageafos virtuales y observados conside-
rando la dimensin del evento de 1751.



5.2. Pisagua 2014

En esta sec6n, al igual que en la anterior, se consideran dos casos. Primero se presentan los resultados
obtenidos considerando el tafitade la ruptura del terremoto del 2014. Luego, en la 6ecbi2.2 se
exhiben los resultados obtenidos considerando la ruptura completa del segmento Norte Graatiestl ¢

caracterizado por el tarfia de la ruptura provocada por el terremoto de 1877.

5.2.1. 2014

Figura 5.7: Modelo de fallas nitas creado a partir del modelo de acoplamiento y considerando éldama
de la ruptura del terremoto de 2014 propuesta por Schurr et al., 2014.

En el caso de Pisagua, se realim procedimiento diferente al seguido en el caso de Maule puesto que
en el segmento donde ocurel terremoto de Pisagua no halocurrido 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 mendothevado a cabo en 1835. Por
ello, en este caso, se considen la construcéin de la fuente el tanfim de ruptura del terremoto de 1877 y

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

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

radialmente hasta losiites de la fuente.

58



Figura 5.8: Condiciones iniciales para el tsunami considerando elftarda 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 modelésto&o, heterogneo y homogneo construidos a partir

del acoplamiento y hom@geo construido a partir de informéniposterior al evento de 2014. Adasise
observan los puntos de medinimas 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
construcddn de la fuente’smica. En A) se observa el modelo @ico, en B) el modelo heterégeo
a partir del acoplamiento, mientras que en C) y en D) los modelos hemeog 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 iaiti@hestienes
de magnitud distintas. Por una partegesias condiciones iniciales obtenidas a partir del modelscoso
propuesto por Schurr et al. 2014 en A) y el modelo hoemeg propuesto por Calisto et al. 2015 en D), los
cuales son obtenidos a partir de inforn@acposterior al sismo. Por otra parte agslas condiciones iniciales
generadas a partir de la fuente het@&megn y homognea construida a partir del modelo de acoplamiento en
B) y C) respectivamente los cuales pueden ser construidos a partir de infonpaevia al evento smico.
Las condiciones iniciales en A) y D) exhiben deslizamientos verticales mucho menores a los observados en
B) y C), lo cual se explica principalmente porque estos modelos consideraron que todakaaensiulada
desde el terremoto de 1877 se libelPor el contrario, las condiciones iniciales observadas en A) y D) son
generadas a partir de modelos de fuente construidos con inf@maasterior al sismo, por lo que égico
pensar que estos modelos se ajusten mas a la realidad, es decir, que solo una parte da tecemergda

en el segmento desde 1877 se lder
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Figura 5.9: Comparadn de los marggrafos virtuales y observados considerando la dinderci! even-
to de 2014 sdgn Schurr et al., 2014. Las sub guras desde A) hasta E) exhiben lo$grafes virtuales y
observados en Arica, lquique, Coquimbo, Valpsoay Talcahuano respectivamente.
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En la Figura 5.9 se observa la compaoacentre los madegrafos virtuales modelados a partir de los 4
modelos considerados y los 5 mageafos reales ordenados gemgamente de norte a sur. Los magrafos
virtuales, en general, exhiben una sobrestigracie la altura de la primera llegada debido al exceso de
deslizamiento por parte de los modelos construidos en base al acoplamiento en este caso, loasual es m
notorio en los maregrafos nas alejados a la fuente (Figura 5.9 D) y E)). A su vez, el modelo hénexy
construido a partir de los pametros 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 maégrafos virtuales generados a partir del modeldstoio exhiben un buen ajuste en
la altura y tiempo de arribo de la primera llegada del tsunami con respecto a ldxgnados reales, lo cual
es bgico 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 observarapeatros estasdticos comparativos entre los maggafos
virtuales y los observados en apoyo a lo expuesto en la Figura 5.9. Loggrefos construidos a partir
del modelo cosmico son los que presentan una mayor similitud con los bgaa¢os reales en los sitios
de mediobn, tanto en altura y arribo de llegada, lo cual se re eja en el alto coe ciente de cooreleijo
NRMS, altoS,qay poco desfase. Con respecto a los rografos virtuales construidos a partir de los modelos
en base a informa@n previa al evento, e®gico observar incongruencias entre estos dgnafos y los
reales sobre todo en cuanto a la altura de las primeras llegadas debidestagumodelos consideran una

tensbn liberada mucho mayor a la ocurrida en la realidad con el evento de 2014.
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Modelo | Cossmico | Acoplamiento| Homoggneo 1] Homogeneo 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
Spga 6.26 7.21 0.79 10
Valpara'so
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: Paémetros estasticos obtenidos a partir de los mageafos virtuales y observados conside-
rando la dimengin del evento de 2014 propuesto por Schurr et al., 2014.
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5.2.2. GAP

Figura 5.10: Modelo de fallas nitas creado a partir del modelo de acoplamiento y considerando el ta-
mafio de la ruptura del terremoto de 1877

En esta secdin 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 nitas que caracterizan la fuamecs. Es evidente que para este
caso se requidi mayor cantidad de subfallas para describirla debido @&gteeabarca uarea mas extensa y
presenta mayor variabilidad en la distribbrcidel deslizamiento si la comparamos con la fuente construida
en base al evento de 2014. Por otra parte, si observamos la diginieideslizamiento 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 segimento liber

parte de la tenén acumulada en el intéssnico con el terremoto de Pisagua.
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Figura 5.11: Condiciones iniciales para el tsunami considerando elftanda ruptura del evento de

1877. Las letras A), B), C) y D) en negro exhiben las condiciones iniciales generadas a partir del mo-
delo cossmico, heterogneo y homogneo construidos a partir del acoplamiento y hoamegp construido

a partir de la magnitud higtica del evento de 1877. Ad&® se observan los puntos de meitianas

cercanos a la fuente (A) y B) en blanco).



En la Figura 5.11 se observan las condiciones iniciales generadas a partir del modahocoosn
A), heterog¢neo en B), homdmeo a partir del acoplamiento en C) y horango a partir de la magnitud
historica del evento de 1877 en [§;{Ms, Comte et al., 1991). Si observamos la corfitidnicial generada
a partir del modelo césmico y los deras modelos ebico pensar que el tsunami generado por el primer
modelo tenda un orden de magnitud mucho menor al tsunami generado si consideraines e& ruptura
provocada por el terremoto en 1877. Por otra parte si analizamos la éontiwial 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. Estansiteideibe al
gran deslizamiento que se produce en una zona poco profunda, es decir, donde la distancia entre la interfaz y
la super cie oc@nica es poca, lo cual se traduce en deslizamientos verticales mayores, y por ende, tsunamis
mayores. Finalmente si comparamos la cor@dliénicial C) y D) veremos que en C) se observa un menor
deslizamiento vertical que en D). Esto se explica por la refaentre ebrea de ruptura y el deslizamiento

distribuido en ella, como fue explicado en la séocb.1.2.

66



Figura 5.12: Comparadn de los marggrafos virtuales y observados considerando la dindercs!
evento de 1877. Las sub guras desde A) hasta E) exhiben losgrafes virtuales y observados en
Arica, Iquique, Coquimbo, Valpaiso y Talcahuano respectivamente.
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En la Figura 5.13 se exhibe la compatacie los marggrafos virtuales construidos a partir de los 4
modelos utilizados con los mdrgrafos 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 marégrafos virtuales y observados, diferencia que se va acentuando a medida que comparamos los
marebgrafos 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 irformaci
previa indicaba que todo el segmento caracterizado por el terremoto de 187, nonigmtras que tras el
terremoto y a partir de datos obtenidos posteriorgls se determia que solo una parte de este segmento

rompio.

Finalmente en el Cuadro 5.4 se exhibergpaetros estasticos que cuanti can la similitud de la altura
y tiempo de llegada de la primera ola para los ragrafos virtuales con los reales. Como se plamte el
parrafo anterior, la diferencia entre los mageafos virtuales construidos a partir del terremoto de 1877y
los marégrafos observados es bastante grande en cuanto a altura de la primera llegada y el desfase en la
llegada de ella, lo cual se aceata medida que nos alejamos de la fuente. Lo primero se puede observar
principalmente con los bajos valores$igay 10 segundo con el desfase mayor a los 25 minutos en promedio

para los marggrafos virtuales mas alejados de la fuente.
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Modelo | Cossmico | Acoplamiento| Homoggneo 1] Homogeneo 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
Spga 6.26 0 0 0
Valpara'so
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 desfasg  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: Paémetros estasticos obtenidos a partir de los mageafos virtuales y observados conside-
rando la dimengin del evento de 1877.
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5.3. lllapel 2015

Figura 5.13: Modelo de fallas nitas creado a partir del modelo de acoplamiento y considerando el ta-
mafio de la ruptura del terremoto de 1943

A diferencia de los resultados de las dos zonas de estudio expuestas anteriormente, en el caso de lllapel
se considera solo un tafm@de ruptura debido a que laitimos eventos ocurridos en dicho segmento se
acercan bastante atea de ruptura provocada por el terremoto del 2015.

Enla Figura5.13 se observa las fallas nitas que componen la fuemiécs construida a partir del tafi@de
la ruptura provocada por el evento de 1943. Por otra parte, se obsdmiaary gran parche de deslizamiento
con un naximo 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 elfiardal evento de 1943. Las le-
tras A), B), C) y D) en negro exhiben las condiciones iniciales generadas a partir del modeiticns
heterog@neo y homogneo construidos a partir del acoplamiento y hoemagp construido a partir de la
magnitud hisbrica del evento de 1943. Adé&® se observan los puntos de meitianas 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 césmico (Tillman et al., 2015) , heterégeo en base al acoplamiento en B), hoéarap
a partir del acoplamiento en C) y hon@teo a partir de la magnitud hisica del evento de 1943 en D)
(7;8M,y, Beck et al., 1998). Las condiciones iniciales A) y B) presentan una gran similitud en cuanto a la
distribucbn del deslizamiento vertical, ‘asomo tambén de la magnitud, aunque con respecto a B), se
observan dos parches de menor deslizamiento al sureste y noreste de lsbodndiil lo cual se debe a la
forma rectangular de la falla y al alto deslizamiento que se observa en las esquasés. dRor otra parte, las
condiciones iniciales C) y D) correspondientes a los modelos heneag presentan diferenciassitamente
en el largo de la ruptura, por lo que se puede inferir que el modelo C) sobrestinadiura de la primera
llegada en los bordes debido a su mayor extendPor otra parte, el modelo D) a pesar de estar construido
en base a una magnitud mas pedtpial terremoto del 2015, debetener una buena correléoicon la altura
de la primera llegada a nivel local debido a que todo el deslizamiento se concentraégaaisenilar al
modelo A) y B) y la sobrestimagh que se poda esperar en los bordes, no se dabebservar en Coquimbo

puesto que el borde de la ruptura se ubica inmediatamente al sur de €sta Bah
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Figura 5.15: Comparadn de los maregrafos virtuales y observados considerando la dindarde|
evento de 1943. Las sub guras desde A) hasta F) exhiben losgrafes virtuales y observados en Arica,
Iquique, Caldera, Coquimbo, Valp&a y Talcahuano respectivamente.
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En la Figura 5.15 se exhibe la compatacie los marggrafos virtuales construidos a partir de los 4
modelos utilizados con los mdrgrafos reales en 5 sitios diferentes ordenados de norte a sur. En general,
se observa una buena correfacen el tiempo de arribo de la primera ola entre los mareografos virtuales
y los observados, aunque hay que hacer la adotat® que el mamgrafo construido a partir del modelo
homogeneo en base al acoplamiento se observa una subegtimesobrestimacin en el tiempo de arribo
de la primera onda y la altura d#la respectivamente en los bordes de la falla lo cual se observa en la
Figura 5.15 D). Por otra parte, se observa esta misma Situac el marégrafo construido a partir del
acoplamiento, puesto que como se coraemtteriormente, se observan dos parches de menor deslizamiento
en las esquinas de la ruptura, lo cual genera una sobrestimasubestimadin de la altura y tiempo
de arribo de la primera llegada del tsunami al igual que el modelo heneagl. Sorprendentemente, el
modelo homogneo 2 se comporta bien a nivel local puesto que el largo de ruptura considerado es menor al
considerado en el modelo hon@teo 2, por lo su frontera norte no coincide con el punto de ntedari
la BaHa de Coquimbo, aunque por el contrario a nivel nacional la altura de la primera llegada es bastante
menor producto de la menor dimediside la fuente considerada. Finalmente en el Cuadro 5.5 se exhiben
palametros estasticos que cuanti can la similitud de la altura y tiempo de llegada de la primera ola para
los marégrafos virtuales con los reales. Se observa a partigglque el modelo que mejor reproduce
la altura de la primera llegada es el modelo hoérap construido en base al acoplamiento, presentando
valores mayores a 9 en todos los sitios de médieixcepto en Coquimbo, el cual es el sitio de médichas
cercano a la fuente, donde se sobrestima la altura de la primera llegada y se subestima el tiempo de arribo de
ésta. Aun dsla mayofa de los modelos pueden reproducir la altura y tiempo de arribo de la primera llegada
del tsunami, lo cual se in ere del coe ciente de corretatsuperior a 0.8, un desfase menor a los 5 minutos

en promedio y urByga mayor a 5 en casi todos |os sitios de meiici
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Modelo | Cossmico | Acoplamiento| Homoggneo 1] Homogeneo 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 desfasg  0.087 0.179 0.121 0.156
NRMS con desfase  0.087 0.152 0.086 0.139
Spga 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
Valpara'so
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
Spga 9.78 8.48 9.89 4,53

Cuadro 5.5: Paametros estasticos obtenidos a partir de los mageafos virtuales y observados conside-
rando la dimengin del evento de 1943.
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5.4. Melinka 2016

Figura 5.16: Modelo de fallas nitas 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 nitas consideradas para la fusmiea del evento ocurrido en
Melinka el 2016. Notar que el tarila de ruptura considerado para esta zona no corresponde a la provocada
por ellltimo evento ocurrido en el segmento caracterizado por el terremoto de 1960 niia ning evento
ocurrido erél histricamente debido a que no esgssimilitud alguna en la dimer@s de la ruptura provocada
por losiltimos eventos registrados en dicho segmento. Por ello, se cansidamdio de ruptura que tiene
el modelo cosmico y el tiempo de carga correspondiente al lapso entre el terremoto de 1960 y el presente,
lo cual es necesario para convertir de coe ciente de acoplamiento a deslizamiento. En cuanto al la fuente
s'smica misma, se identi ca una zona de mayor deslizamiento en la parte suroeste de la ruptura, lo cual va
en directa relaéin 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 elitandal 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
cossmico, heterogneo y homogneo construidos a partir del acoplamiento y hoemap construido a

partir de informadn 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 césmico (Ruiz et al., 2017) , heteregeo en B), homdeo a partir del acoplamiento
en C) y homo@neo a partir de los pametros obtenidos en globalCMT. La conditinicial B) es bastante
llamativa puesto que se observa un parche de alto deslizamiento vertical al lado suroeste de la ruptura e
inmediatamente al norte pedias parches de deslizamiento que van decayendo en magnitud hacia el norte.
Esta situadn se explica por que todo el deslizamiento que considera este modelo se concentra en el lado
suroeste, como fue expuesto en &rpfo anterior, lo cual genera deslizamientos verticales mayores debido a

la poca distancia entre la interfaz y la super cie aciea en esta zona.
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Con respecto a la condan inicial en A) se observa un solo parche de deslizamiento vertical que
concentra todo el deslizamiento producido por el modelo de fallamisa, mientras que en la condini
inicial C) y D) se observan patrones similares de deforomagertical, con la salvedad de que en C) el
deslizamiento se distribuye en uagea mayor que en D), donde el deslizamiento vertical esta concentrado

en unarea mas peqie.

Figura 5.18: Comparadn de los marggrafos virtuales y observados considerando la dinbercs|
evento de 2016 propuesta por Ruiz et al., 2017. Las gura exhibe la compaideios maregrafos
virtuales y observado en Ancud.

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

tsunami, aunque subestimando su altura.
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Modelo | Cossmico | Acoplamiento| Homoggneo 1] Homogeneo 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 desfasel  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: Paametros estasticos obtenidos a partir de los mageafos virtuales y observados conside-
rando la dimengin del evento de 2016 considerada por Ruiz et al., 2017.

Finalmente el Cuadro 5.6 exhibe los @aretros estasticos que comparan los magrafos virtuales
generados a partir de los 4 modelos coritéca observaéin disponible. Se observa un alto grado de
disparidad en cuanto a la altura de la primera llegada por parte del modemimusy heterogneo, lo cual
se observa en los coe cient8sq, cercanos a 0. Por el contrario, los modelos hoemegs 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 dssta.

79



5.5. Valparaso 2017

Figura 5.19: Modelo de fallas nitas 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 nitas consideradas para la fugmiiea del evento ocurrido
en Valparéso el 2017. Notar que el taria de ruptura considerado para esta zona no corresponde a la
provocada por el terremoto de 1985 ocurrido en el segmento caracterizado por este evento(m a ning
otro evento ocurrido eal hisbricamente debido a que no es@ssimilitud alguna en la dimertsn de la
ruptura provocada por ldgdtimos eventos registrados en dicho segmento. Por ello, se considero #btama
de ruptura que tiene el modelo &amico. En la gura 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 elftardal 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
cossmico, heterogneo y homogneo construidos a partir del acoplamiento y hoamagp construido

a partir de informadin posterior al evento de 2017. Adasise observan los puntos de meitianas

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 césmico (Ruiz et al., 2017) , heteregeo en B), homagneo a partir del acoplamiento
en C) y homo@neo a partir de los pametros 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 di@1985 se libd, lo cual esta bastante alejado a la realidad. De acuerdo a
lo Gltimo, esta aseveram puede con rmarse observando las condiciones en A) y D) construidas a partir de

datos posteriores al sismo de 2017.

Figura 5.21: Comparadn de los marggrafos virtuales y observados considerando la dinbercse|
evento de 2017 propuesta por Ruiz et al., 2017. Las gura exhibe la compadeios mareografos
virtuales y observado en Valpasa.

Con respecto a la Figura 5.21 se re eja claramente en losageatos construidos a partir del acopla-
miento y datos posteriores al terremoto la diferencia en elfiarda la fuente debido a que los mageafos
asociados ésta primera fuente sobrestiman la altura de la primera llegada, mientras que lografase

construidos en base a informanipos-&mica presentan mayor similitud con lo observado.
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Modelo | Cossmico | Acoplamiento| Homoggneo 1] Homogeneo 2
Valpara'so

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
Spoa 421 0 3.36 0

Cuadro 5.7: Paametros estasticos obtenidos a partir de los mageafos virtuales y observados conside-
rando la dimengin del evento de 2017 considerada por Ruiz et al., 2017.

Finalmente si observamos el Cuadro 5.7 con rmaremos las diferencias en la altura de las primeras
llegadas, donde los margrafos asociados al acoplamiento presentaygnigual a 0. Aun as los 4
modelos muestran un mejor ajuste a la llegada de la primera ola si lo comparamos con las diferencias

abismales en la altura dssta primera ola.
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Captulo 6

DiscusbDn

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

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

6.1. Fuente Smica

Con respecto a la construtai de la fuente, uno de los puntos mas importantes era la @hedel
tamaio de ruptura, el cual se hizo en basélédmo evento ocurrido o un evento extremo posible en cada
zona de estudio de acuerdo al procedimiento seguido por el SHEA/www.shoa.cl/php/citsu.phpn el
caso del segmento Maule, exgstina disyuntiva entre utilizar el taifl@a de ruptura del evento de 1835, el
cual es utilizado para la construonide cartas de inunddxi 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 andimensi
de la ruptura provocada por el terremoto del Maule en 2010 (Ruiz et al., 2018)asderta que se observa
entre el estado de acoplamiento previo al 2010 y el deslizamient&ntios 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
pds, éste romp solo en su parte norte, por lo que una frandie la tensin acumulada desde 1877 fue
liberada. De acuerdo a Geersen et al. 2015 la subdluda 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 identi car
doséreas de alto grado de acoplamiento y una zona de menor acoplamiento entre ellas que probablemente
est asociada a la subdubai de esta estructura baginica, por lo que a partir de esta informatise poth
inferir que dentro de las posibilidades estaba la ruptura de cada subsegmento por separado.

Con respecto al segmento lllapel, si nos basamos en la sismicidaddzigte la zonaésta parece estar bien
limitada por loslltimos dos eventos ocurridos’adin 1880 y 1943 (Ruiz et al, 2017; Tillman et al., 2016).

Si observamos la Figura 3.15 veremos que la dingende las rupturas provocadas por estos terremotos
parecieran estar fuertemente controladas por la presencia de'testtarde Tongoy y el ridge de Juan
Ferrandez, aunque la sombra del gran terremoto de 1730 quebabadasta regn entre Constitudin y

La Serena (Ruiz et al., 2017) siempreédstente.

Por otra parte, el segmento caracterizado por el terremoto de 1985 en ‘\&ppasaeciera estar bien limitado

por el ridge de Juan Fernandez y la Psnla de San Antonio, puesto que los eventos ocurridoseall
desarrollan en estarea 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 terrenfaiss los a
1822, 1906 y 1985 esh acotadas a la zona mas profunda de la interfaz, por lo que se in ere que la parte mas
somera no ha liberado la tebsiacumulada en mucho tiempo, haciendo de este segmento una zona donde un
evento tsunamignico podia ocurrir en un futuro cercano (Ruiz et al., 2017, Moreno Marcos, comuaditaci
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 niingjciclo de este segmento de acuerdo a la sismicidaifitiaztconocida all

(Figura 3.18) y probablemente se deba al aparente termino de la etapaspostproducto del terremoto

de 1960 a causa de una fase superifgBriga 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 6.1y 6.2 se exhibe el modelo de acoplamiento para los segmentos de la zona norte y centro
adend@s de sus respectivos modelos'soscos. Para los casos de Maule e lllapel se observa una gran co-

rrespondencia entre las zonas de alto acoplamiento y deslizamieatolsegnodelos cosismicos respectivos.

Figura 6.1: Comparadn entre el estado de acoplamiento y deslizamient®igoso para los segmentos

del centro. En la gura de la izquierda se compara el model@Gotiso propuesto por Moreno et al., 2010

con el estado de acoplamiento del segmento Maule. Por su parte, en la gura de la derecha se compara
el deslizamiento césmico 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 deteveiemos 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 dimenséin de las rupturas esta limitada por zonas de bajo acoplamiento, las cuales son asociadas
a irregularidades batiétricas o caractésticas especiales de la costa como'psulas y zonas de fractura

respectivamente como se conteahteriormente (Metois et al., 2012).
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Figura 6.2: Comparadin entre el estado de acoplamiento y deslizamientsnso para los segmentos

del norte. En el caso de la gura a la izquierda, se compara el modeknuias propuesto por Schurr et

al., 2014 con el estado de acoplamiento del segmento Norte Grande, mientras que la gura 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 compéradel estado de acoplamiento del segmento
caracterizado por el terremoto de 1960 con deslizamientsro@ registrado por este evento y el de 2016.
Si analizamos esta gura vemos dos parches de alto coe ciente de acoplamiento en el norte y sur de este
segmento separado por una extefug® de acoplamiento intermedio denotando&gie 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 obsenn aparentegrmino de la etapa postssiica iniciada tras el evento
de 1960 por lo que el terremoto de 2016 se postula como el inicio de una etapa de mayor acsimidad s

en la zona (Ruiz et al., 2017).
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Figura 6.3: Comparadin entre el estado de acoplamiento y deslizamientsoso para el segmento

del sur. En la gura se compara el modelo @psico propuesto por Ruiz et al., 2017 con el estado de
acoplamiento al sur de este segmento (en azul). Ademas se énedetuadofeadir a la gura el modelo
cossmico 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
gue en algunos casos si consideramos la sismicidaticstconocidaéstos se encuentran bien de nidos.
En el caso del segmento Maufsste se encuentra bien de nido por ciclos mas pagaearacterizados
por el terremoto de 1835 frente a Concépcy 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 lllapeéste se encuentra caracterizado por ciclos mas pequeente a la costa de lllapel de
acuerdo a los terremotos ocurrido Id®a 1880 y 1943, mientras que el segmento caracterizado por el
terremoto de 1985 se registran ciclos pdpsedeterminados pé@ste terremoto, el de 1906 y 1880. Ademas

estos dos segmentos @side nidos 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 nigstidgragio
de ruptura correspondiente al evento de 2014 no era un escenario esperado por los gesgaasto que
no existen estos ciclos pedies en la zona como si ocurre en otras como fue descrito. Por el contrario, de
acuerdo a la sismicidad hgsfca conocida en la zona, este segmento estaba caracterizado por un superciclo
sedin el tamdo de ruptura del evento de 1877. De acuerdo a esto, para un mejor entendimiento del proceso
de carga y descarga de la tésiacumulada en la interfaz en un determinado segmento es sumamente
importante tener una detallada inform@cide la sismicidad hiética lo mas antigua dentro de lo posible
(Gold nger et al., 2013).

Por otra parte, si analizamos la concordancia entre el estado de acoplamiento y distiileudes-
lizamiento en otras zonas de subddcgiencontramos dos casos recientes.. En la zona de sutnldeci
Sumatra tras el megaterremoto de 2004 obumnediatamente al sur un evento de magnilys= 8;5. Si
observamos la Figura 6.4 izquierda, vemos que tanto la didredsi la ruptura como la correspondencia
entre naximos de deslizamiento y coe ciente de acoplamiento correlaciona bastante bien. Por otra parte, se
observa taml&n que la presencia de la zona de fracturas Investigator probablemente limita la dimadmsi

la ruptura deeste terremoto (Chlieh et al., 2008).

Figura 6.4: Correlacon entre acoplamiento y distribici de deslizamiento en otras zonas de subéuncci
Enla gura de la izquierda se exhibe el estado de acoplamiento en la zona de sahdie8umatra y

la distribucion de deslizamiento para los terremotos de 2005 (contorno negro) y 2007 (contorno fucsia
(My = 8;7) y contorno azullfl,, = 7;9). Figura extraida de Chlieh et al., 2008. En la gura de la derecha se
observa el estado de acoplamiento para la zona de subdwatiJapon y la distribuin de deslizamiento
para el terremoto de 2011 (contorno negro). Figura modi cada de Loveless et al., 2011
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Otro caso ocurrido reciente es el sucedido erddan 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 cdsmico observado respectivamente. Si bien la dintendel terremoto abarca una basta
region de Japn, 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 generagh del tsunami son sumamente importante logupatros de la fuente como la profun-
didad y la distribuddn del deslizamiento debido a géstos factores emt directamente relacionado con el
desplazamiento vertical que se produzca en la super cie del mar. Luego, una vez que la columna de agua se
propaga por el ggano y el tsunami interacciona con la costa la batiimgtta con guracbn de la costa son
un factor muy importante para determinar de buena manera la ditnegedi tsunami que llega alPor ello,

a continuaddn se abarcaran estos dos puntos.

Para la generaon del tsunami se utilizaron distintos modelos, tanto hagnegs como heterégeos.
En el caso de los primeros, se reconoce que al momento de modelar su llegada adstasstabrestiman
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 lllapel. En el
primer caso, en los sitios de mediniinmediatamente frente a los bordes de la ruptura (Arica e Iquique) se
observo una sobrestimaci y subestimadin de la altura y tiempo de arribo de la primera llegada por parte
del modelo homogneo 2, el cual fue construido a partir de infornaadiras el terremoto. Con respecto a
lllapel éste fedmeno se observa solo en el mageafo virtual ubicado en Coquimbo y construido a partir
del modelo homogneo 1, mientras que en el caso del modelo h@neg 2&éste exhibe un buen ajuste tanto
en la altura y tiempo de arribo de la primera ola debido a que, a diferencia del modeloé&mmudg la
dimensobn de la ruptura generada a partir de la magnitud del ultimo evento cubre und@aéacgeal sur de
la BaHa de Coquimbo. En el caso del segmento del Magee efecto no se observa para ninguno de los dos
casos considerados, puesto que los bordes de los respectivos modelogiersag ubican frente a sitios
donde no se cuenta con los datos de los ognafos observados

Por otra parte, una de las de ciencias que pregfnta la congirudei la fuente a partir del modelo de



acoplamiento es la incerteza geste presenta hacia la fosa producto de que los datos necesarios para la
inversibn del modelo son tomados en la costa. Por ello, mientras mas lejos estemos de alli, négaor ser
resolucon del modelo. Ademas a medida que nos acercamos a la fosa, la profundidad desde la super cie de
la corteza ocgnica a la interfaz va disminuyendo y una sobrestioradel deslizamiento a poca profundidad
implica una condidn inicial mayor, pudiendo generar una sobrestiraein la altura de la primera llegada

y una subestimaén del tiempo de arribo de ella (Calisto et al., 2015).

Finalmente, con respecto a la interaecdel tsunami en la costa, se reconoce que es de suma importancia
la resolucdn de las grillas de batimédrcon las que se cuenta (Calisto et al., 2015). De acuerdo a nuestros
resultados, el sitio de medam donde se obsedwuna mayor discordancia entre los ntaefos modelados y

observados en cuando a la altura y tiempo de arribo de la primera ola es Corral.

Figura 6.5: Batimetfa de Corral. El asterisco rojo indica la posicion del ndgrrafo virtual en cada caso.

En la Figura 6.3 se observa la batimaty con guracbn de la costa de Corral en donde se ve que
la ubicacbn del marégrafo en la costa estcerrado hacia el @ano por lo que se encuentra propenso a

fenbmenos de resonancia en la flaabnsuciando la $al del tsunami producto de la fuente.
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Captulo 7

Conclusiones

El objetivo general de esta investigaciera analizar que tan buena puede ser la estimaig la

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

Paraéste objetivo, se utilizaron 5 casos de estudio, de los cuales se pueden sacar varias conclusiones. En
el caso del segmento Maukeste romp completamente con el terremoto de 2010 y ademas se démastr
la distribucbn del deslizamiento correlaciona bastante bien con el modelo de acoplamié&ste segmento
(Moreno et al., 2010). Por otra parte, en el caso de lllapel, gamdotiste una correlamn entre la distribuéin
del modelo cosmico con el acoplamiento (Tillman et al., 2016) demostrando que es posible generar fuentes
heterog@neas mas realistas en pos del estudio de la amenaza de tsunami en las costas. En cambio, en el
caso de Pisagua y Valpasa, si bien la distribuéin del deslizamiento correlaciona con las zonas de mayor
acoplamiento sém el modelo, la tenén liberada producto de estos terremotos di ere bastante de acuerdo a
lo acumulado durante el periodo intesmico de los respectivos segmentos. Por ello, si bien a partir de un mo-
delo de acoplamiento es posible inferir las zonas que &nmiayor 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, as

como tambén el proceso de carga y descarga de laderstumulada en ellos aun no se comprende muy bien.

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

segmentos en el caso del segmento Maule y No&? Grande. Este hécoexstamente 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 instrumenbaageodsica instalada en la costa y por ejemplo un coe ciente de
acoplamiento muy alto hacia la fosa puede provéséos grandes deslizamientos. Por otra parte, se reconoce

gue grandes deslizamientos a poca profundidad generan condiciones iniciales mas grandes, lo cual puede
generar una sobrestimaaiy subestimadin de la altura y tiempo de arribo del tsunami en la costa (Calisto

et al., 2016).

Por ello, a partir de lo expuesto anteriormente, se concluye que la estimtEctsunami a partir de
un modelo de acoplamiento es mas realista que el modelo l@mog tiene la ventaja de poder irse
revaluando a partir de la evolaci de estos modelos en el tiempo, pero que por las limitaciones mencionadas
anteriormente, probablemente el modelo hoérap aun sea una opaivalida en la estimagn de amenaza
de tsunami y en la plani cabn territorial, aunque a medida que se vayan reparando los errores, la @aimaci

de la amenaza a partir de los modelos de acoplamiento tiene un enorme.
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Cap'tulo 8

Anexos

8.1. Parametros de la fuente homognea
8.1.1. Maule
1835
Paiametros Modelo homogneo 1| Modelo homogneo 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: Paiametros utilizados en la construgride los modelos homégeos de acuerdo al tafia
de ruptura del terremoto de 1835. Notar que el modelo 1 corresponde al @ éstse al acoplamiento

y el 2 a partir de la magnitud histica considerada
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1751

Paametros Modelo homogneo 1| Modelo homogneo 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

Cuadro 8.2: Paiametros utilizados en la construgnide los modelos homégeos de acuerdo al tafifa
de ruptura del terremoto de 1751. Notar que el modelo 1 corresponde al g@m éstse al acoplamiento
y el 2 a partir de la magnitud histica considerada

8.1.2. Pisagua

2014

Paémetros Modelo homo@neo 1| Modelo homogneo 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: Paametros utilizados en la construgnide los modelos homégeos de acuerdo al tafia
de ruptura del terremoto de 1835. Notar que el modelo 1 corresponde al gem éstse al acoplamiento
y el 2 al considerado por Calisto et al. 2015

8.1.3. Gap

Paiametros Modelo homogneo 1| Modelo homogneo 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: Paiametros utilizados en la construgnide los modelos homégeos de acuerdo al tafra
de ruptura del terremoto de 1877. Notar que el modelo 1 corresponde al gem dstse al acoplamiento

y el 2 a partir de la magnitud histica considerada
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8.1.4. lllapel

Paéametros Modelo homo@neo 1| Modelo homogneo 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: Paiametros utilizados en la construgnide los modelos homégeos de acuerdo al tafira
de ruptura del terremoto de 1943. Notar que el modelo 1 corresponde al gem dstse al acoplamiento
y el 2 a partir de la magnitud histica considerada

8.1.5. Melinka

Cuadro 8.6: Paémetros utilizados en la construgoide los modelos homégeos de acuerdo al tafa
de ruptura del terremoto de 2016. Notar que el modelo 1 corresponde al gem dstse al acoplamiento

Paametros Modelo homogneo 1| Modelo homogneo 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 obtenidosadew.globalcmt.org

8.1.6. Valpardso

Cuadro 8.7: Paiametros utilizados en la construanide los modelos homégeos de acuerdo al tafira
de ruptura del terremoto de 2017. Notar que el modelo 1 corresponde al gem dstse al acoplamiento

Paéametros Modelo homo@neo 1| Modelo homogneo 2
Profundidad (km) 16 26
Largo (km) 128 40
Ancho (km) 64 32

Deslizamiento promedio (m 15 0.72

Rumbo 4 3
Manteo 13 16
Angulo de deslizamiento 113 94

y el 2 a partir de los parametros obtenidosxdew.globalcmt.org
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