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RESUMEN

En este trabajo se desarrolla una nueva metodologia que incorpora el deslizamiento espe-
rado en el norte de Chile, con base en el acoplamiento intersismico mostrado por Métois et al.
(2013), en la generacién de deslizamientos estocésticos. La propuesta de Métois et al. (2013),
la cual podria generar escenarios de magnitudes entre Mw 8.4 y Mw 8.9, es dividida en tres
zonas y se trabaja con el segmento central, frente a la ciudad de Iquique, el cual alberga un
evento de magnitud Mw 8.4. La metodologia utilizada para la generacién de deslizamientos
estocdsticos estd basada en la representacion espectral de la heterogeneidad del deslizamiento,
método presentado por Goda et al. (2014) y desarrollado originalmente por Mai and Beroza
(2002).

En una primera etapa, el nuevo método es validado utilizando la solucién de fuente finita
invertida de Hayes et al. (2014) para terremoto del 1 de abril de 2014 Mw 8.1. Los resultados
son satisfactorios y muestran que la funcién de correlacién de von Karméan obtiene mejores
soluciones por sobre las funciones de correlacién Gaussiana y Exponencial en la generacién

de campos de deslizamiento aleatorios.

Una vez validado el nuevo método, se procede a trabajar con la distribucién de acopla-
miento intersismico, la cual es analizada en el dominio del nimero de onda, ajustdndose un
espectro de von Kéarméan en el nimero de onda radial, pero con diferentes largos de auto-
correlacién en las direcciones along-strike y down-dip, obteniéndose asi el espectro objetivo.
Con el fin de mantener la estructura espacial de la distribucién de acoplamiento intersismico
en las realizaciones estocasticas, se desarrolla un Método de Variacion de Fase, el cual con-
siste en retener la fase espectral y a continuacién, introducir un ruido aleatorio normalmente
distribuido multiplicado por «, donde « es un pardmetro tinico que controla la variabilidad

en la distribucién. Se concluye que @ = 7/5 genera los resultados deseados.

Como solucién adicional, en este trabajo se investiga el efecto en los perfiles de las ondas
de tsunami en la costa y en las alturas de tsunami en tierra de 100 diferentes realizaciones
de deslizamiento estocéastico generados. Los resultados de los maredgrafos virtuales son utiles
para reforzar conceptos como que no es necesario un descenso en el nivel del mar o la ex-
posicién del piso ocednico para la ocurrencia de un tsunami, que la primera ola no siempre

es la méas destructiva y que el peligro de un tsunami puede durar varias horas después de la

iii



llegada de la primera onda. Los resultados de profundidad de inundacién ponen de relieve
una fuerte sensibilidad de las alturas de las olas de tsunami en tierra a las caracteristicas es-
paciales del deslizamiento, con una incertidumbre de inundacién de hasta 4 [m]. Sin embargo,

la metodologia también permite identificar dreas menos sensibles a estas variaciones.

Palabras Claves: Deslizamiento estocdstico, acoplamiento intersismico, norte de Chile,

Iquique, tsunami, inundacion, COMCOT.



ABSTRACT

In this work a new methodology that incorporates the expected slip in northern Chile, ba-
sed on the interseismic coupling shown by Métois et al. (2013), in the generation of stochastic
slip is developed. The proposal of Métois et al. (2013), which could generate scenarios of mag-
nitudes between Mw 8.4 and Mw 8.9, is divided into three zones and works with the central
segment located in front of the city of Iquique, which houses a magnitude Mw 8.4 event. The
methodology used for the generation of stochastic slip is based on the spectral representation
of the slip heterogeneity, a method presented by Goda et al. (2014) and originally developed
by Mai and Beroza (2002).

In a first step, the new method is validated using the inverted finite-source solution of
Hayes et al. (2014) for the April 1st, 2014 Mw 8.1 earthquake. The results are satisfactory and
show that the von Karméan correlation function obtains better solutions over the Gaussian

and Exponential correlation functions in the generation of random slip fields.

Once the new method has been validated, we proceed to work with the distribution of
interseismic coupling, which is analyzed in the wave number domain, by adjusting a von
Karméan spectrum in the radial wave number, but with different autocorrelation lengths in
the along-strike and down-dip directions, thus obtaining the objective spectrum. In order
to maintain the spatial structure of the interseismic coupling distribution in the stochastic
realizations, a Phase Variation Method is developed, which consists in retaining the spectral
phase and then introducing a normally distributed random noise multiplied by «, where « is a
unique parameter that controls the variability in the distribution. We conclude that a = 7/5

generates the desired results.

As an additional solution, this work investigates the effect on tsunami wave profiles on the
coast and tsunami heights on the ground of a hundred different stochastic slip realizations
generated. The results of virtual tide gauges are useful to reinforce concepts such as that there
is no need for a drop in sea level or exposure of the ocean floor for the occurrence of a tsunami,
that the first wave is not always the most destructive and that the danger of a tsunami can
last several hours after the arrival of the first wave. Inundation depth results highlight a
strong sensitivity of the tsunami wave heights onshore to the spatial characteristics of the

slip, with a inundation uncertainty of up to 4 [m]. However, the methodology also allows



identifying areas less sensitive to these variations.

Keywords: Stochastic slip, interseismic coupling, northern Chile, Iquique, tsunami, inun-
dation, COMCOT.



GLOSARIO
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Nivel correspondiente de actividad sismica en la relacién de Gutenberg-Richter.
Largo de correlacién a lo largo del dip.

Largo de correlacién a lo largo del strike.

Cornell Multi-grid Coupled Tsunami model.
Deslizamiento sismico.

FFT del deslizamiento esperado.

Densidad de Potencia Espectral.

Funcién de AutoCorrelacion.

Fast Fourier Transform.

Friccion del fondo en la direccién X.

Friccion del fondo en la direccién Y.

Pardametro de Coriolis.

Aceleracion de gravedad.

Exponente de Hurst.

Profundidad total del agua.

Profundidad focal de la falla.

Incertidumbre en la inundacién por tsunamis.

Inverse Cumulative Distribution Function.

Inverse Fast Fourier Transform.

Profundidad del agua.

Funcién de Bessel modificada de primera especie.
Ntmero de onda.

Nuamero de onda horizontal.

Numero de onda vertical.

Largo de la falla.

Magnitud del sismo en la relacién de Gutenberg-Richter.
Magnitud completa en la relacién de Gutenberg-Richter.

Momento sismico.
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Mestocastico Nomento sismico del deslizamiento estocdstico.

Moriginal
o

Mw

N(M.)

Momento sismico original del deslizamiento.

Magnitud de momento.

Nuamero de sismos en la relacion de Gutenberg-Richter.

Coeficiente de rugosidad de Manning.

Flujo de volumen en la direccién X.

Flujo de volumen en la direcciéon Y.

Radio de la Tierra.

Distancia.

Root Mean Square.

Altura vertical méaxima que alcanza un tsunami tierra adentro respecto al nivel medio del mar.
Area de la falla.

Universal Transversal Mercator.

Pendiente en la relacién de Gutenberg-Richter.

Ancho de la falla.

Direccion Oeste-Este.

Valores de deslizamiento no normales en la ecuacién de Box-Cox.

Direccién Sur-Norte.

Valores de deslizamiento transformados en normales en la ecuacién de Box-Cox.
Pardmetro tinico que controla la variabilidad en la distribucién de deslizamiento estocéstico.
Angulo de rotacién en el Método de Variacion de Fase.

Error conjunto.

Error rms en la direccién along-strike.

Error rms en la direccion down-dip.

Elevacién de la superficie del agua.

Dip. Buzamiento de la falla (0°-90°).

Fase aleatoria.

Fase media.

Factor de escalamiento del momento sismico.

Desviacién estandar de la fase.

Strike. Rumbo de la falla medido desde el Norte en sentido horario (0°-360°).
Moédulo de cizalle.

Tasa de rotaciéon de la Tierra.

Longitud.

Latitud.



A Rake. Angulo de movimiento de la ruptura (0°-360°).

Ap Pardmetro de transformacién de potencia en la ecuacién de Box-Cox.
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INTRODUCCION

La mayoria de los terremotos mas grandes que ocurren se generan en zonas de subduc-
cién (Tichelaar and Ruff, 1993). Durante el periodo anterior a un terremoto de subduccién
(periodo intersismico) se produce el proceso de acoplamiento sismico debido a que la placa
que subducta empuja al bloque superior en una zona de acumulaciéon de deformacién elastica.
Esta zona de acoplamiento sismico se rompe cuando la acumulacion de estrés ya no puede ser
soportado por el bloque superior y para terremotos grandes, la ruptura puede alcanzar cien-
tos de kilémetros y el deslizamiento no uniforme en la placa puede ser de decenas de metros.
Es sabido que esta distribucién espacial del deslizamiento cosismico es uno de los principales
factores que controlan las caracteristicas de propagacion e inundacién del tsunami ( Geist and
Dmowska, 1999; Geist, 2002, 2013). Sin embargo, el proceso implica una gran incertidum-
bre y actualmente no es posible pronosticar la distribucién espacial del deslizamiento de un
futuro terremoto y, en consecuencia, las caracteristicas del tsunami que se avecina. A pesar
de lo anterior, recientemente Goda et al. (2014) desarrollé un método capaz de explorar la
sensibilidad de los perfiles de tsunami a la heterogeneidad del deslizamiento mediante un

procedimiento de sintesis espectral.

Un terremoto de gran magnitud se espera en la zona de subducciéon adyacente al norte
de Chile, la cual no ha roto en un megaterremoto desde el evento de magnitud Mw ~8.8 en
1877 (Comte and Pardo, 1991). Recientes mediciones geodésicas de la deformacion hacia el
este de la placa superior indican que la mayor parte de la zona de ruptura de 1877 a partir
de 17.6°S a 23.3°S tiene un alto coeficiente de acoplamiento, aunque con algunos parches
a lo largo del strike y del dip (Métois et al., 2013). Segin estas mediciones podria haberse
acumulado del orden de 6-9 m de déficit de deslizamiento en los 138 anos y los segmentos
bloqueados suponen ahora un aumento significativo del riesgo sismico con el potencial para

albergar eventos de magnitud entre Mw 8.4-8.9.

En este trabajo uno de los objetivos primarios es caracterizar el peligro por tsunami que
puede existir en una brecha sismica, en particular el que existe hoy en dia para la ciudad de

Iquique en el norte de Chile. Para llevar esto a cabo, la propuesta de Métois et al. (2013)
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es dividida en tres zonas y se trabaja con el segmento central. Conociendo las limitaciones
que tienen los modelos de acoplamiento intersismico en los cuales no es posible incorporar
la incertidumbre propia de un terremoto y la ubicacion espacial arbitraria de las asperezas
de los modelos de deslizamiento estocasticos, este trabajo desarrolla un tercer método que
acopla ambas soluciones. Esta metodologia genera realizaciones de deslizamiento estocésticos
siguiendo el andlisis espectral mostrado por Goda et al. (2014), donde los datos de entrada
son el acoplamiento intersismico del norte de Chile presentado por Métois et al. (2013). Asi,
se obtienen realizaciones de deslizamiento estocastico, pero restringidas a aquellas zonas de
la brecha sismica del norte de Chile en las que se espera un mayor deslizamiento. Una vez
obtenidas estas realizaciones de deslizamiento, como solucién adicional, se modela el tsunami
que seria causado por cada uno de estos modelos de deslizamiento estocastico y se generan
estadisticas que permitan la comprensién de cémo serian las amplitudes y la inundacién

alcanzadas en la costa, informacion til para la evaluaciéon del riesgo por tsunamis.
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OBJETIVOS

Objetivo General

= Desarrollar una nueva metodologia que permita generar modelos de deslizamiento es-
tocasticos, pero restringidos a aquellas zonas del norte de Chile en las que se espera
un mayor deslizamiento con base en el modelo de acoplamiento intersismico de Métois
et al. (2013).

Objetivos Especificos

» Generar un ntmero importante de escenarios de deslizamiento estocédsticos (més de

100).

= Reproducir espacialmente la aspereza y mantener el momento sismico del evento que

se quiere representar en todas las realizaciones de deslizamiento estocastico.
= Modelar el respectivo tsunami de cada realizacién como solucién adicional.

= Explorar los perfiles de las ondas de tsunami en la costa para la ciudad de Arica e

Iquique usando maredgrafos virtuales.

= Generar mapas de profundidad de inundacién para la ciudad de Iquique de cada reali-

zacién de deslizamiento estocéstico.
= Generar estadisticas que faciliten la presentacién y comprension de los resultados.

= Estudiar la variabilidad esperada del tsunami en la costa.






Capitulo 1

REVISION BIBLIOGRAFICA

1.1. Ruptura de la fuente sismica

Los terremotos son un fenémeno complejo. Si se observan las distribuciones de desliza-
miento cosismico de terremotos pasados obtenidas mediante diversas metodologias de inver-
sién, incluso para un mismo evento existe una alta heterogeneidad en la distribucién espacial
del deslizamiento (Lay et al., 2010; Vigny et al., 2011). Esta complejidad en la ruptura es
importante de caracterizar, ya que influencia fuertemente el nivel y la variabilidad de la
energia sismica daifiina de alta frecuencia que dicho terremoto irradiard (Madariaga, 1976,
1983; Spudich and Frazer, 1984) y para tsunamis locales, la heterogeneidad espacial del des-
lizamiento cosismico en la falla controla las amplitudes que las ondas de tsunami pueden
alcanzar en la costa (Geist and Dmowska, 1999; Geist, 2002). Este ltimo proceso atn no
estd bien entendido y actualmente continda siendo investigado. Para futuros terremotos, el
deslizamiento cosismico puede ser caracterizado mediante lo que se denomina asperezas, las
cuales corresponden a distribuciones heterogéneas de estrés en un mismo plano de falla (Lay
and Kanamori, 1981) y podrian indicar posibles areas de mayor deslizamiento. Debido a
lo anterior, y dado que caracterizar las principales asperezas en una zona de subduccién es
fundamental para estimar el peligro por tsunami en las localidades costeras, variados han
sido los esfuerzos a través de los anos para generar modelos de deslizamiento sismico que
reproduzcan dichas asperezas de la forma mas realista posible. Se puede decir entonces que
se tienen dos metodologias para la caracterizacién espacial del deslizamiento. Por un lado, se
tiene un enfoque que es totalmente deterministico, en adelante Método Deterministico, y por

otro lado, un enfoque que es totalmente probabilistico, en adelante Método Estocéastico.
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A continuacion, se procede a explicar en forma mas detallada cada una de estas metodo-

logias.
1.2. Método Deterministico

Dentro del Método Deterministico la metodologia méas utilizada para estimar el desli-
zamiento esperado en una brecha sismica corresponde a los Modelos de Acoplamiento In-
tersismico (Interseismic Coupling). Sin embargo, también es posible incorporar otros datos
de la zona de subduccién en estudio, como por ejemplo el Valor b (b Value), la Anomalia
de Gravedad Paralela a la Fosa (Trench-Parallel Gravity Anomaly) o las rupturas histéricas.
Estos tltimos métodos son utilizados como informacién adicional a los Modelos de Acopla-
miento Intersismico, permitiendo integrar informacién geolégica, geofisica y sismolégica para

determinar las zonas con un mayor potencial de ruptura.

El Valor b representa la pendiente en la relacion de Gutenberg-Richter (Ishimoto and
Iida, 1939; Gutenberg and Richter, 1944), la cual relaciona la magnitud y la frecuencia de los

terremotos ocurridos en una cierta area como:

donde M es la magnitud del sismo, N(M,.) es el numero de eventos con magnitudes
mas grandes que la magnitud completa M. y a es el nivel correspondiente de actividad
sismica e igual al logaritmo en base 10 del niimero acumulado de sismos con magnitud igual
y mayor a 0. El Valor b dada la relacion de Gutenberg-Richter controla la sismicidad de
una region, indicando zonas que son mas o menos sismicamente activas. Este pardametro es
una constante positiva y mide el niimero relativo de grandes terremotos en comparacién con

sismos pequenos.

Por otro lado, la Anomalia de Gravedad Paralela a la Fosa estudia precisamente perfiles
de campos de gravedad tomados perpendicular al rumbo de zonas de subduccién. Aqui la
premisa es que variaciones espaciales en la gravedad sobre el antearco de la zona de subduccién
sirven como un indicador para del estado a largo plazo del estrés en la interfaz de la placa
(Song and Simons, 2003). Tanto el Valor b como la Anomalia de Gravedad Paralela a la Fosa
se utilizan como técnicas complementarias a los modelos de acoplamiento intersismico para

estimar el deslizamiento esperado en una region.
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Por su parte, los Modelos de Acoplamiento Intersismico consideran mediciones GPS (Glo-
bal Positioning System) de acoplamiento intersismico y permiten identificar las principales
zonas de asperezas en una falla (Métois et al., 2013). El grado de acoplamiento intersismico,
es la relacién entre la tasa de deslizamiento intersismico (distancia/tiempo en que se mueven
las placas entre dos grandes sismos), y la velocidad de convergencia de las placas (movimiento
de placas en [mm/ano]). Este valor de acoplamiento intersismico puede variar entre 0 y 1,
donde 1 significa maximo acoplamiento y las placas estan unidas y no se mueven entre ellas.
Es precisamente en estas zonas donde se encuentran las asperezas. Cuando el acoplamiento es
cercano a 0 es débil y, para el caso del norte de Chile con el que se trabajaréd en este estudio,
la placa de Nazca se desliza lenta, pero continuamente con respecto a la Sudamericana. El
caso completamente acoplado es mucho més peligroso que el de acoplamiento débil, porque

la ruptura es més violenta.

Cabe mencionar que existen algunas suposiciones para este método: Los modelos de aco-
plamiento consideran que placa de Nazca ha subductado bajo la placa Sudamericana a la
misma velocidad de 66 [mm/ano| (Kendrick et al., 2003), sin considerar periodos postsismi-
cos ni deslizamientos asismicos, en los que la placa pudiera haberse movido mas lentamente.
Ademas, las mediciones GPS que entregan los modelos de acoplamiento para el norte de Chile
son de los tltimos 10 afios, por lo que también se asume que el mismo grado de bloqueo ha
existido durante todo el tiempo transcurrido desde el dltimo gran terremoto en 1877, extra-
polando la situacién de la tltima década a todo el periodo. En adicién, los sensores GPS se
encuentran ubicados en la costa, por lo que la calidad de la resolucién de los datos hacia la

fosa es otra de las limitaciones de los modelos de acoplamiento.

En el contexto de tsunamis y modelos predictivos, dentro del Método Deterministico el
modelo mas simple que reproduce lo que sucede durante un terremoto corresponde a un
deslizamiento homogéneo, en el cual se considera que existe una tunica falla que posee un
largo, un ancho y un deslizamiento que se distribuye uniformemente en la placa. Conociendo
la magnitud de momento del evento, el largo y ancho de la falla se obtienen mediante las
ecuaciones de Papazachos et al. (2004). Una vez conocida el area y teniendo el momento
sismico, se obtiene el deslizamiento tnico para toda la falla mediante la ecuacién de Aki
(1966). Esta unica falla es ingresada al programa de simulaciéon de tsunamis y se obtienen
los resultados de amplitud e inundacién. No obstante, varios estudios coinciden en que las
amplitudes en la costa son subestimadas por los modelos de falla homogénea (Geist and
Dmowska, 1999; Ruiz et al., 2015).
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Por otro lado, es posible utilizar modelos mas sofisticados como los modelos de aco-
plamiento intersismico, que hacen uso del grado acoplamiento en la placa para obtener el
deslizamiento esperado en una zona. A partir de esto, se generan multiples subfallas en don-
de cada una posee un deslizamiento singular basado en el conjunto de datos. Estas subfallas
son ingresadas en el programa de simulacién de tsunamis, obteniéndose asi amplitudes y ma-
pas de inundacién en la costa cuyos resultados son nicos y estan sujetos a la configuracién

determinista no uniforme en la placa.

De esta forma, el Método Deterministico entrega una informacién geofisica valiosa, ttil
para la identificacién de las principales asperezas en una zona de subduccién. Sin embargo,
actualmente los enfoques deterministas no suelen acompafiar sus modelos con una estimacién
de la incertidumbre asociada, por lo que no es posible incorporar la existencia del azar o la

incertidumbre propia de un terremoto y por ende de un tsunami.
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1.3. Método Estocastico

Otra manera de generar modelos de deslizamiento sismico se basa en el Método Estocasti-
co. Variados han sido los modelos desarrollados para proveer distribuciones de deslizamiento
sintéticos (Andrews, 1980; Herrero and Bernard, 1994; Somerville et al., 1999; Mai and Be-
roza, 2002; Lavallée et al., 2006). Estos estudios muestran que un modelo de campo aleatorio
proporciona un poderoso enfoque para parametrizar la complejidad del deslizamiento de un
terremoto. En este caso, la distribucién de deslizamiento espacial se caracteriza conveniente-
mente como una densidad de potencia espectral en el dominio del nimero de onda, en donde
los parametros del campo aleatorio se relacionan con variables deterministas como la mag-
nitud de momento y el largo y ancho de la falla. El trabajo de Mai and Beroza (2002), por
ejemplo, investiga la validez de las funciones de autocorrelacion Gaussiana, Exponencial y von
Karmén, indicadas en la Tabla 1.1, considerando 44 modelos de deslizamiento. Se concluye
que la funcién de von Karman es la que modela de mejor forma el decaimiento espectral,
tal como lo comprobarian méas tarde investigaciones como las de Raghukanth and Sangeetha
(2014) y Goda et al. (2014).

Tabla 1.1: Funciones de correlacién estudiadas por (Mai and Beroza, 2002).

Funcién de correlacién P(k)
Gaussiana %e*ikz
Exponencial —Gely
(1+k2)2
von K4arman %

La premisa es que el espectro de Fourier 2-dimensional de la distribucién espacial del
deslizamiento original puede ser escrito proporcional a cada una de las densidades de potencia
espectral P(k) de los diferentes modelos, en donde a; y a, son las escalas caracteristicas a lo
largo del angulo de buzamiento, en adelante down-dip, y a lo largo del rumbo, en adelante
along-strike, respectivamente, y k = ,/a2k? + aZk?, con k nimero de onda radial y ks y k,
los nimeros de onda down-dip y along-strike, respectivamente. En la Figura 2.2 es posible

visualizar el ajuste de estos pardmetros.

La mayoria de estos trabajos pueden ser agrupados en una familia de modelos sintéticos de
falla finita k~2, donde para ntimeros de onda suficientemente grandes el espectro de amplitud
de las distribuciones de deslizamiento decae inversamente con el cuadrado del nimero de onda
(Andrews, 1980, 1981; Herrero and Bernard, 1994; Somerville et al., 1999; Mai and Beroza,
2002; Lawvallée et al., 2006; Causse et al., 2009, 2010).
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Para crear una distribucién de deslizamiento sintético se requiere ademas de un espectro
de amplitud, un espectro de fase, el cual es el responsable de generar la heterogeneidad
espacial. El espectro de fase por lo general se genera a partir de la fase de una imagen que
contiene muestras aleatorias independientes e idénticamente distribuidas. La mayoria de los
estudios utilizan el ruido blanco Gaussiano o generan directamente una fase equivalente (Mai
and Beroza, 2002; Lavallée and Archuleta, 2003; Goda et al., 2014; Fukutani et al., 2014).
Sin embargo, los trabajos de Lavallée and Archuleta (2003) y Lavallée et al. (2006) utilizan
una distribucién Estable para modelar el campo de generaciéon de fase mostrando que de esta
forma es posible reproducir los altos valores de deslizamiento de la fuente finita invertida que
estudiaron. A pesar de lo anterior, la metodologia de Lavallée and Archuleta (2003) y Lavallée
et al. (2006) requiere que el espectro de amplitud sea multiplicado por el campo generador de
fase antes de la generacién del deslizamiento (véase también Geist (2002) y Fukutani et al.
(2014)), mientras que en Davies et al. (2015), por ejemplo, el campo generador de fase se
utiliza estrictamente para la generacién de la fase, tal como lo hace Mai and Beroza (2002)
y Goda et al. (2014).

El principal fin de estos andlisis es derivar escenarios predictivos de distribuciones com-
plejas de deslizamientos de terremotos para futuros eventos, los cuales pueden ser usados
para el modelado directo de tsunamis (Goda et al., 2014, 2015, 2016; Fukutani et al., 2014;
Davies et al., 2015; Ruiz et al., 2015; LeVeque et al., 2016). En este punto, y en un intento
por relacionar el efecto que tiene la complejidad de la ruptura en las ondas de tsunami local,
algunos trabajos muestran que la variabilidad en la costa del runup directamente adyacen-
te a la zona de ruptura también puede ser atribuida a la heterogeneidad del deslizamiento,
en combinacién con cambios batimétricos de pequena escala y que para terremotos con una
ubicacién, geometria y momento sismico fijo, la amplitud maxima del tsunami en la costa
puede variar en un factor de 3 o mas (Geist and Dmowska, 1999; Geist, 2002, 2013). Lo
anterior hace esencial utilizar modelos estocasticos, los cuales incorporen la incertidumbre y
variabilidad que no poseen los modelos de falla plana o los modelos basados en mediciones

geofisicas.

Otros trabajos intentan combinar e incluir todos los factores que podrian influir en el
desarrollo del método estocéstico. Asi por ejemplo, Davies et al. (2015) utiliza ocho modelos
de fuente finita sintética, en donde se combinan tres factores que posee o no el modelo: Una
generacién de fase normal o estable, un método en el que se remueven los valores negativos
de deslizamiento haciéndolos cero o con una transformacién de valor absoluto, y la aplicacién

de un filtro espacial.
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Por otro lado, existe también la posibilidad de no utilizar ninguna restriccién para la ubi-
cacién espacial de las asperezas, distribuyéndolas aleatoriamente y generando deslizamientos

de falla finita estocdstica para una magnitud de terremoto fija (Ruiz et al., 2015).

Recientemente, la propuesta realizada por Goda et al. (2014, 2015, 2016) introduce un
cambio en la generacién de los modelos estocasticos de deslizamiento basados en Mai and
Beroza (2002). El método desarrollado por ellos es capaz de explorar la sensibilidad de los
perfiles de tsunami a la heterogeneidad del deslizamiento que coinciden con las caracteristicas
espectrales del terremoto real. En su trabajo més reciente, Goda et al. (2016) desarrolla
nuevas relaciones de escala de los principales parametros de la fuente sismica y proporciona
una guia en la que estas relaciones pueden ser implementadas en la simulacion estocastica de
tsunamis. Estos estudios remarcan el hecho de que el efecto de los parametros de la fuente y

sus incertidumbres tienen una gran influencia en la evaluacién del peligro de tsunamis.

Con una solucién que va incluso mas alld de la modelacién de tsunamis, y con el fin de
realizar una evaluaciéon probabilistica del peligro por tsunami debido a terremotos en una
zona de subduccion, el trabajo de LeVeque et al. (2016) presenta un enfoque para definir una
distribucién de probabilidad basada en la subdivisién de la geometria de la falla en muchas
subfallas y prescribe una matriz de covarianza, relacionando el deslizamiento en una subfalla
para deslizarse en cualquier otra subfalla. Lo anterior podria ser relevante para realizar com-
binaciones de rupturas de terremotos adyacentes generados mediante modelos estocasticos,
lo que permitiria incluir la probabilidad de ocurrencia de diferentes configuraciones en una

misma brecha sismica, por ejemplo en la brecha sismica del norte de Chile.

Por ultimo, la investigacién realizada por Pulido et al. (2015) se acerca en gran medida
a la finalidad de este trabajo. Pulido et al. (2015) propone una metodologia para estimar
la distribucién de deslizamiento de futuros terremotos y el modelado de tsunamis con base
en un modelo de acoplamiento intersismico en la zona de subducciéon adyacente a la regién
central de Pertd, Lima. Para poder simular las altas frecuencias que no posee el deslizamiento
original, son anadidas heterogeneidades de pequena escala al modelo de origen. Ademads,
se incorporan distribuciones de deslizamiento de longitudes de onda corta obtenidas de una
funcién de densidad espectral de potencia de von Kdrméan, al modelo de deslizamiento original.
A pesar de lo anterior, esta metodologia permite sélo pequenas variaciones con respecto al
modelo de acoplamiento intesismico, en donde el deslizamiento resultante estd totalmente

dominado por el deslizamiento original.
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De esta forma, el Método Estocastico provee distintos modelos para generar deslizamientos
en los que es posible incorporar la aleatoriedad, la incertidumbre y la secuencia cambiante de
posibles eventos de terremoto en una misma brecha sismica. Sin embargo, es necesaria una
restriccién geoldgica en la ubicacién espacial del deslizamiento para que este proceso no sea
totalmente al azar. En este punto, existen variadas razones por las que un proceso totalmente
aleatorio no es deseable. La principal justificacion es que de esta forma no se estd reconociendo
la estructura de la placa, asigndndole un mismo peso a todos los escenarios posibles de
terremoto e ignorandose el conocimiento y las mediciones de acoplamiento intersismico que

actualmente se tienen de la placa.

1.4. Resumen

Con base en lo anterior, es posible seguir el Método Deterministico o el Método Estocasti-
co para obtener modelos de deslizamiento de una zona en particular que se quiera estudiar.
Sin embargo, las consideraciones mencionadas anteriormente en las que se basa el Método
Deterministico suponen asumir que el deslizamiento espacial en la zona de subduccién ocu-
rrird de una tUnica manera, es decir, la aspereza tendra una forma determinada y provista
por los datos obtenidos desde las mediciones geofisicas, no dando lugar a que exista ningin
tipo de variacién en pardmetros como la extension del area de ruptura o el cambio de distin-
tas configuraciones de deslizamiento espacial para un mismo momento sismico, no siendo un
problema. de los datos en si, sino de la forma en la que actualmente se invierten. En el otro
extremo, el Método Estocastico también permite obtener modelos de deslizamiento sismico,
en donde es posible incorporar la incertidumbre de un terremoto, pero la ubicacién espacial
de la aspereza en este caso es aleatoria y no tiene ninguna justificacion fisica, es decir, se
asigna el mismo peso a toda la zona para la ocurrencia de un terremoto, no reconociendo la
estructura fisica de la placa ni las zonas que es sabido que podrian deslizar (véase Ruiz et al.
(2015) o Dawvies et al. (2015)).

Es asi como en un intento por caracterizar de la forma mas realista posible el deslizamiento
esperado en el norte de Chile, este trabajo propone acoplar ambos métodos y crear una
nueva metodologia en donde se obtengan realizaciones de deslizamiento estocasticos, pero
restringidas a aquellas zonas del norte de Chile en las que se espera un mayor deslizamiento.
Este método pretende utilizar un modelo estocastico para evaluar el peligro por tsunamis, pero
utilizando los datos que actualmente se conocen de la placa, recuperando estadisticamente
en promedio el deslizamiento original, pero con variaciones en cada escenario estocéstico. La
idea es contar con un método que no sea ni totalmente aleatorio (Ruiz et al., 2015; Davies

et al., 2015) ni demasiado dominado por el acoplamiento intersismico (Pulido et al., 2015).

UNIVERSIDAD TECNICA FEDERICO SANTA MARIA



Capitulo 1. Revision Bibliografica 13

Lo anterior intenta reducir la incertidumbre epistémica producida por desconocer cémo

serd el rompimiento de la brecha sismica del norte de Chile.

Para llevar acabo la combinacién de ambos métodos, este trabajo utiliza dentro del Método
Deterministico el modelo de acoplamiento intersismico de Métois et al. (2013) y dentro del
Método Estocastico las funciones de autocorrelacién comtinmente utilizadas presentadas por
Mai and Beroza (2002). Ademas, se intenta reducir la informacién de una manera préctica
y significativa, generando mapas probabilisticos y estimando la incertidumbre asociada. En
particular, la metodologia propuesta en este trabajo se desarrolla para la brecha sismica del
norte de Chile, especificamente para la ciudad de Iquique, uno de los puertos principales del
norte de Chile, debido a que se contaba con buena informacién topografica y batimétrica de

esta zona.
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Capitulo 2

METODOLOGIA DE TRABAJO

A continuacién se describe la metodologia llevada a cabo en este trabajo, la cual puede
ser dividida en tres secciones. En la seccién 2.1 se describen los datos de entrada que se
utilizaron para restringir todas las realizaciones de deslizamiento estocasticas, en la seccion 2.2
se explica en detalle la nueva metodologia propuesta para generar los modelos de deslizamiento
estocdsticos y en la seccion 2.3 se especifican las consideraciones utilizadas para la modelacién

del respectivo tsunami.

2.1. Restriccion geoldgica para los deslizamientos estocasticos

Se disponia del modelo de acoplamiento intersismico del norte de Chile propuesto por
Métois et al. (2013), el cual utiliza velocidades GPS adquiridas entre 2008 y 2012, que des-
criben con cierto detalle la deformacién intersismica entre 18°S y 24°S. Esta informacién se
utiliza como entrada para modelos eldsticos con los cuales se realiza una inversién para en-
contrar el acoplamiento en la zona. El grado de acoplamiento intersismico, es la relaciéon entre
la tasa de deslizamiento intersismico ([distancia/tiempo] en que se mueven las placas entre
dos grandes sismos), y la velocidad de convergencia de la placa (movimiento de placas en
[mm/ano]). Este modelo contiene latitud, longitud y coeficiente de acoplamiento (o acumu-
lacién de energia), el cual puede variar entre 0 y 1, donde 1 significa méximo acoplamiento y
las placas estan pegadas y no se mueven entre ellas. Cuando el acoplamiento es cercano a 0 es

débil y la placa de Nazca se desliza lenta pero continuamente con respecto a la Sudamericana.
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Para obtener el déficit de deslizamiento en la zona norte de Chile, se toma el modelo de
acoplamiento sismico y se multiplica por la velocidad de convergencia entre las placas Nazca
y Sudamericana en esta zona, que corresponde a 66 [mm/afio] (Kendrick et al., 2003) y por
la cantidad de anos transcurrida desde el tltimo gran terremoto, la cual es igual a 138 [afos]

desde el terremoto de 1877.

Placa de Nazca

\'\ ~66 mm/aiio w.
. o s N . 1
‘ S 5 . .-\

O=MNWHUION®OWOO

Figura 2.1: Deslizamiento esperado del norte de Chile segiin Métois et al. (2013). Identifi-

cacion en rojo de las Zonas 1, 2 y 3.

La Figura 2.1, muestra el deslizamiento esperado en metros del norte de Chile segiin
el modelo de acoplamiento intersismico de Métois et al. (2013). Los colores célidos, como
amarillo y naranjo, muestran un deslizamiento esperado de entre 7-9 [m], formando una
concentracién de la energia sismica que puede dividirse en 3 zonas: una frente a Arica, en
adelante Zona 1, una frente a Iquique, en adelante Zona 2, y una frente a Tocopilla, en adelante
Zona 3. Estas delimitaciones, basadas en los altos valores de deslizamiento, son hechas para
trabajar con las 3 zonas por separado y pueden observarse marcadas en rojo en el mapa de

la Figura 2.1.
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Como se menciond anteriormente, la metodologia presentada en este trabajo se desarrolla
para la ciudad de Iquique, es decir, para la Zona 2. Cabe mencionar que los datos de desli-
zamiento esperado para esta zona fueron trabajados con la energia sismica acumulada hasta
el presente afio, por lo que no fue restada la energia sismica liberada por el terremoto del 1
de abril de 2014 en Iquique, Mw 8.1. Para encontrar la magnitud de momento que gobierna
esta zona, sin dicha liberacion de energia, primero se utiliza la ecuacién 2.1.1 de momento

sismico propuesta por Aki (1966):

M, = uDS (2.1.1)

donde p es el modulo de cizalle que aumenta con la profundidad. Valores tipicos para la
rigidez de la corteza varian entre 30-40 [GPa]. En este trabajo se utiliza el valor de p igual
a 30 [GPa] segtin Kanamori and Brodsky (2004). Por otro lado, D es el deslizamiento que
tiene cada subfalla segiin Métois et al. (2013) y S es el area de cada subfalla, en este caso
igual a 20 [km] por 20 [km]. La ecuacién 2.1.1 se aplica a cada una de las subfallas y luego
se suman todas las contribuciones, obteniéndose un momento sismico para la Zona 2 igual a
4.7429x10%! [Nm]. Luego, para conocer la magnitud de momento de la Zona 2 se utiliza la

ecuacién 2.1.2 propuesta por Aki (1966):

2

donde M, corresponde al momento sismico obtenido desde la ecuaciéon 2.1.1. Se obtiene
asi, finalmente, una magnitud de momento para la Zona 2 igual a 8.4, magnitud base la cual
debera ser reproducida en todos los modelos de deslizamiento estocasticos. Cabe mencionar
que esta magnitud fue calculada con base en el modelo de acoplamiento intersismico de Métois
et al. (2013) el cual no incorpora la incertidumbre asociada a cada medicién realizada en la
placa, por lo que no es posible incorporar dicha incertidumbre en la estimacion de la magnitud

de momento.
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18 2.2. Método estocastico basado en el andlisis espectral del deslizamiento esperado

2.2. Meétodo estocastico basado en el analisis espectral del des-

lizamiento esperado

Esta seccién presenta la modificacién del método estocdstico que genera deslizamientos
sismicos, el cual se basa en el andlisis espectral mostrado por Goda et al. (2014). Se escoge
dicha metodologia, ya que realiza algunas modificaciones al trabajo de Mai and Beroza (2002),
las cuales son tutiles para el proposito de este trabajo. Estas modificaciones consideran, por
ejemplo, que el tamano de las subfallas sea mucho méas grande, 10-50 [km], que las utilizadas
por Mai and Beroza (2002) y que puedan existir grandes valores de deslizamiento cercanos a

la fosa, caso muy usual en Chile.

El objetivo de esta metodologia es que los pardmetros derivados del analisis espectral que
se realiza al deslizamiento esperado, o a un deslizamiento de fuente finita obtenida de datos
cosismicos, se usan luego para generar campos aleatorios de deslizamiento que representan
el deslizamiento original, con propiedades estadisticas equivalentes. Los modelos de campo
aleatorio espacial que describen cantidades con distribuciones espaciales no homogéneas estan
caracterizadas en el espacio por su FAC (Funcién de AutoCorrelacién), C(r), o en el dominio
de Fourier por su DPE (Densidad de Potencia Espectral), P(k), donde r es distancia y k
ntimero de onda (Mai and Beroza, 2002). Las tres FAC mas utilizadas se describen en la
Tabla 2.1.

Tabla 2.1: Funciones de correlaciéon comtnmente utilizadas (Mai and Beroza, 2002).

Funcién de correlacion  C(r) P(k)
Gaussiana e Gaty o 3K
Exponencial e " L
(14+k2)2
von Karman gg EB; %

En este trabajo se utiliza la densidad de potencia espectral, P(k), para el desarrollo del
algoritmo, donde k, y &, son los niimeros de onda horizontal y vertical, respectivamente. Las
escalas caracteristicas estan dadas por los largos de correlacién down-dip y along-strike, a,
Y ay, respectivamente, y k = ,/a2k2 + aZkZ, r = /% + % En la funcién de autocorrelacién
de von Karman Gy (r) = r? Ky(r) y Ky es la funcién de Bessel modificada de primera
especie y de orden H (para més detalles véase Mai and Beroza (2002)). En estas expresiones
los largos de correlacién a, y a, controlan el nivel absoluto del espectro de potencia para
pequenos numeros de onda y el exponente de Hurst H en las expresiones para las FAC de

von Karman determina el decaimiento espectral para grandes ntimeros de onda.
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Fisicamente, las escalas caracteristicas a;, y a, describen el tamafio de las asperezas y ha
sido encontrado que pequenos valores de largos de correlaciéon y del exponente de Hurst estan
relacionados con multiples pequenas asperezas y grandes valores de largos de correlacion y
del exponente de Hurst estan relacionados con uno o dos parches con gran deslizamiento (Mai
and Beroza, 2002).

Es posible, entonces, ajustar un modelo estocédstico, como los descritos en la Tabla 2.1, a
los datos de deslizamiento esperado de la Zona 2 para reproducir dicho deslizamiento como
una funcién del niimero de onda. Sin embargo, en este punto existen 3 problemas que necesitan

ser abordados:

1. La fase no se reproduce fielmente y es totalmente aleatoria.

2. El deslizamiento estocéstico resultante posee una distribucién normal, mientras que el

real es no normal.

3. No se mantiene el momento sismico.

A continuacién, se procede a explicar en forma maés detallada por qué lo anterior se

transforma en un inconveniente que necesita ser resuelto para los fines de este trabajo.

En primer lugar, y como se mencioné en la seccion 1.3, para generar una distribucion
de deslizamiento con las deseadas propiedades estocasticas es necesaria la construccién de
una matriz de fase aleatoria, la cual es responsable precisamente de la heterogeneidad del
deslizamiento. Sin embargo, uno de los objetivos de este trabajo es la incorporacion del aco-
plamiento intersismico del norte de Chile presentado por Métois et al. (2013) en la realizacién
de los deslizamientos estocasticos, por lo que una fase totalmente aleatoria no es deseable, ya
que esto no permite reconocer las asperezas y la estructura fisica de la placa, mostradas en
la Figura 2.1. Es necesaria, entonces, la construccion de una matriz de fase aleatoria que le
asigne un peso significativo a las mediciones de acoplamiento intersismico, pero que a la vez

permita variaciones estocasticas en las distribuciones del deslizamiento.

En segundo lugar, si se observa la Figura 2.1 es posible apreciar que los datos de des-
lizamiento esperado en la Zona 2 tienen una distribucién altamente no normal, con una
probabilidad relativamente grande a valores mayores en comparacién con la distribucién nor-
mal. Sin embargo, las realizaciones estocasticas resultantes de la aplicacion de la metodologia
basada en Goda et al. (2014) tienen precisamente una distribucién normal. No obstante, fisi-
camente esto no es posible, ya que no existe un sentido fisico a tener valores de deslizamiento

negativos.

UNIVERSIDAD TECNICA FEDERICO SANTA MARIA



20 2.2. Método estocastico basado en el andlisis espectral del deslizamiento esperado

Debido a lo anterior, la metodologia de Goda et al. (2014) utiliza la transformacion de
Box-Cox para que los valores de deslizamiento estocasticos distribuidos normales sean trans-

formadas en no normales, como son en realidad.

Por ltimo, al utilizar variables estocésticas es posible obtener un amplio rango de resul-
tados en donde las realizaciones de deslizamiento tienen distintas configuraciones espaciales
y valores, maximos y minimos, obteniéndose una gran variedad de resultados. A pesar que
lo anterior es exactamente lo que se quiere obtener, al utilizar como entrada el modelo de
acoplamiento intersismico del norte de Chile es sabido que la Zona 2 tiene una energia acu-
mulada capaz de albergar un evento de magnitud Mw 8.4 (véase la Seccién 2.1), por lo que es
precisamente este evento el que se quiere reproducir, liberandose dicha cantidad de energia y
no mas, ni menos. Para hacer esto posible, es necesario asegurarse que todas las realizaciones

de deslizamiento estocdstico mantienen el momento sismico original.

La solucién de lo anterior es parte de la innovacién en la metodologia presentada en esta

seccion, la cual se describe a continuacién de manera de flujo de trabajo.
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2.2.1. Analisis preliminar de los datos

La Figura 2.2 fue elaborada con el fin de mostrar los pasos a seguir para llevar a cabo
el andlisis y sirve como una guia para ilustrar cada etapa. Antes de aplicar la metodologia
propuesta en esta seccién, es necesario realizar algunos pasos para la obtencién de buenos
resultados. En primer lugar, los datos de deslizamiento del modelo de entrada deben ser
transformados a UTM (Universal Transversal de Mercator) y luego rotados, si el caso asi lo
amerita (por ejemplo, la Zona 1, frente a Arica, mostrada en la Figura 2.1), para trabajar en

las coordenadas down-dip y along-strike.

—[ Andlisis Premilimar ]— —{ Anilisis Espectral ]; —[ Escalamiento y Resultado ];
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Figura 2.2: Tlustraciéon de los pasos a seguir para llevar a cabo la metodologia.

Posteriormente, los datos deben ser leidos como una matriz 2-dimensional, como lo mues-
tra la Figura 2.2 1), e interpolados bilinealmente a la mitad de la resolucién original, tal como
lo hace Goda et al. (2014).
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Finalmente, siguiendo la metodologia de Goda et al. (2014), es necesario realizar el ahu-
samiento de la falla, por lo que deben agregarse filas y columnas hasta que el deslizamiento
disminuya a cero en los bordes, como lo ejemplifica la Figura 2.2 2). Normalmente, tres filas
y columnas debieran ser suficientes. En el trabajo de Goda et al. (2014) se menciona que
es recomendable realizar este procedimiento sobretodo en los bordes en los que se tengan
grandes valores de deslizamiento, ya que altos valores de deslizamiento en el limite up-dip de

la placa podrian sesgar el valor de run-up en la costa hacia grandes valores.

En esta tesis se utiliza como entrada el modelo de acoplamiento intersismico de Métois
et al. (2013), el cual no cuenta con mediciones en los primeros 10 [km] en la placa, por lo que
se decide trabajar con el modelo tal como venia y dichas profundidades no fueron incluidas
en los deslizamientos estocasticos, o lo que es equivalente, dichas profundidades tienen un
deslizamiento igual a cero. Es necesario mencionar entonces, que esto podria subestimar el

valor de inundacién en la costa, pero se asume como una limitacién del método.

2.2.2. Ajuste del modelo teérico

Una vez que se tiene preparado el modelo de deslizamiento esperado se calcula la FFT
(Fast Fourier Transform) y se obtiene su espectro normalizado 2-dimensional, el cual puede
ser observado en la Figura 2.2 4). La energia liberada en un terremoto y el balance energético
del proceso sismico global pueden ser examinados en el dominio del niimero de onda, en donde
el proceso sismico es una cascada de energia elastica almacenada desde longitudes de onda
més largas a més cortas, segiin Andrews (1980). Lo que se quiere obtener con este proceso es
la caida de energia que posee el modelo de deslizamiento original, en términos de nimeros de

onda mas pequenos a mas grandes.

De esta forma, se define un rango de nimero de onda aplicable con base en la resolucion
espacial del modelo original para el limite superior y en la dimensién caracteristica del plano
de falla para el limite inferior. Luego, se extrae la potencia del espectro normalizado del
deslizamiento esperado en las direcciones along-strike y down-dip y se ajusta a este decai-
miento espectral el espectro de potencia normalizado tedrico descrito en la Tabla 2.1, ya sea
Gaussiano, Exponencial o de von Kérman. En las Figuras 2.2 5.1) y 5.2) se puede apreciar el
ajuste de los modelos tedricos, en donde el decaimiento espectral original se muestra en rojo
en las direcciones down-dip y along-strike, respectivamente, y la linea en magenta correspon-
de al decaimiento espectral tedrico del modelo de von Kdrman, el cual obtiene el menor error
conjunto en ambas direcciones. Las lineas en cyan y negro muestran el decaimiento espectral

teodrico de los modelos Exponencial y Gaussiano, respectivamente.
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De esta manera se buscan los valores de a;, a, y H que mejor reproducen el espectro real.
Para ello se utiliza un proceso de biisqueda de los mejores largos de correlacién en donde en la
direccién along-strike se busca cada 0.2 [km] hasta 231 [km] (correspondiente al ancho) y en
la direcciéon down-dip también cada 0.2 [km], pero hasta 160 [km] (correspondiente al largo).
Para el exponente de Hurst, H, este varia normalmente entre 0 y 1, por lo que se realiza una
busqueda desde 0.1 cada 0.01 hasta 0.9.

Para estimar los mejores valores de az, ay y H, se minimiza el error conjunto de todos

los pardmetros en ambas direcciones mediante la ecuacion 2.2.3,

econj = Egmsef‘ms (223)

s

5 ms €s el error rms (Root Mean Square) entre el decaimiento espectral del

donde €? .y e
deslizamiento esperado y el tedrico, en las direcciones down-dip y along-strike, respectiva-

mente.

2.2.2.1. Coeficientes de Fourier complejos y generacién de la fase aleatoria

Se utiliza el método integral de Fourier (Pardo-Iguzquiza and Chica-Olmo, 1993) para
obtener un campo aleatorio que tiene la estructura de correlacién deseada con una distribucién
casi normal, lo que quiere decir que también se obtienen valores de deslizamiento negativos
como se puede apreciar en la Figura 2.2 6). Este método permite simular campos aleatorios,
que son una combinacién lineal de senos y cosenos, en donde es necesaria la amplitud, que
corresponde a la potencia del espectro normalizado teérico con los largos de correlacion y el
numero de Hurst estimados en el paso anterior, y una fase, cuya construccién serd explicada
a continuacion. Como es sabido del andlisis espectral, esto permite obtener la funcién de
densidad espectral a la cual es posible aplicarle la transformada de Fourier inversa para

obtener el deslizamiento estocastico resultante.

Asi, por ejemplo, si VK corresponde al ajuste del modelo tedrico de von Karmén con
los mejores pardmetros az, ay, y H ya estimados, el campo aleatorio A tiene la forma de la

ecuacién 2.2.4

A(m,n) = VK(m,n)cos(¢p(m,n)) —iVK(m,n)sin(p(m,n)) (2.2.4)

donde m y m corresponden al largo del rango de nimero de onda en fila y columna

along-strike y down-dip, respectivamente, y ¢ corresponde a la fase.
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Como se menciond anteriormente, una de las innovaciones de este trabajo es la generacién
de la matriz de fase aleatoria del espectro. La mayoria de los trabajos generan en este punto
una matriz de fase aleatoria distribuida uniformemente entre 0 y 27, pero esto no reprodu-
ce espacialmente la ubicacién del deslizamiento esperado y la aspereza podria ubicarse en

cualquier lugar, incluso en uno que tenga un bajo acoplamiento intersismico.

Debido a lo anterior, en este trabajo se decide crear un Método de Variaciéon de Fase, el
cual depende sélo de un parametro y es sencillo de implementar. En este método se genera

una fase aleatoria que tiene la forma de la ecuacién 2.2.5:

d(m,n) = d(m,n) + oy(m,n) (2.2.5)
en donde ¢ es una fase media generada mediante la ecuacién 2.2.6,

¢(m,n) = atan2(Im(Dp(m,n)), Re(Dp(m,n))) (2.2.6)

donde atan2 es la funcién arcotangente que entrega un angulo entre —m y m, I'm es la
parte imaginaria y Re es la parte real de D, el cual corresponde a la FFT del deslizamiento
esperado. Asi, al realizar la reconstruccién del deslizamiento utilizando sélo ¢, se recupera
la distribucion original de deslizamiento. Para obtener variaciones estocasticas, a esta fase
media se le suma una desviacién estdndar o4, la cual es generada de la forma de la ecuacién
2.2.7,

og(m,n) =aN(0,1)(m,n) (2.2.7)

en donde N(0,1)(m,n) corresponde a una matriz de ntimeros aleatorios normalmente
distribuidos en los rangos de nuimero de onda along-strike y down-dip y multiplicada por
a. Este Ultimo parametro es el tnico valor que se hace variar aleatoriamente si se quieren
obtener resultados en los que la aspereza se ubique espacialmente en un lugar muy distinto
del real, es decir, un valor alto de este parametro generara deslizamientos estocasticos que
no tienen tanta relacién con la ubicacién espacial de la aspereza original, sin embargo, un
valor pequeno de este pardmetro genera deslizamientos estocasticos que guardan mas relaciéon
con la ubicacién espacial del deslizamiento real. Luego de algunas pruebas, las cuales seran
mostradas en la seccién 4.2, se considera que o = 7/5 es un valor éptimo para los intereses

de este trabajo.
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Finalmente, la matriz de coeficientes de Fourier complejos es transformada al dominio

espacial via IFFT (Inverse Fast Fourier Transform) 2-dimensional.

2.2.3. Escalamiento no lineal y conservacion del momento sismico

Como se menciond en la seccién 2.2.2.1 el método integral de Fourier de Pardo-Iguzquiza
and Chica-Olmo (1993) genera valores de deslizamiento con una distribucién casi normal
que produce valores de deslizamiento negativos, sin embargo, es fisicamente imposible tener
valores de deslizamiento negativos. Los valores del deslizamiento esperado son no normales,
tal como se explico en la seccién 2.2, por lo que es necesario realizar un escalamiento no
lineal a los deslizamientos estocasticos normales para transformarlos en no normales, como
lo son en la realidad. Se utiliza entonces la transformacién de Box-Cox, en donde la variable
original x (los valores del deslizamiento esperado no normales) es convertida en y (valores de

deslizamiento normales) de la forma de la ecuacion 2.2.8,

(e - 1)

o (2.2.8)

y =

Se identifica el mejor pardametro de transformacién de potencia A, maximizando el coefi-

ciente de correlacién lineal entre la variable transformada y de los valores de deslizamiento

esperado y una variable normal estandar, para diferentes valores de Ay, como se ilustra en la
Figura 2.2 3).

Asi, luego de obtener este valor de A, se aplica la transformacién inversa de Box-Cox a los
valores obtenidos de deslizamiento estocastico distribuidos casi normales para transformarlos

en valores de deslizamiento no normales como se puede apreciar en la Figura 2.2 7).

Por otro lado, para asegurar que el deslizamiento estocastico resultante mantiene el mo-
mento sismico original que se quiere reproducir, se calcula nuevamente el momento sismico
del deslizamiento estocastico mediante la ecuacion 2.1.2. Si este es distinto del original, se
multiplica la realizacién de deslizamiento estocédstico por el factor x descrito en la ecuacién
2.2.9 y se obtiene la realizaciéon de deslizamiento estocastico final, la cual puede ser observada

en la Figura 2.2 8).

Moriginal
P I (2.2.9)

" D\ estocastico
o

Finalmente, se obtienen multiples realizaciones de distribuciones de deslizamiento con las

propiedades estocasticas deseadas.

UNIVERSIDAD TECNICA FEDERICO SANTA MARIA



26 2.3. Modelado de tsunami

2.3. Modelado de tsunami

En este trabajo se genera una solucién adicional a la realizaciéon de escenarios de desli-
zamiento estocdstico y se modela el tsunami causado por cada uno de estos escenarios. A
continuacioén, en la seccién 2.3.1 se describen las ecuaciones que gobiernan la modelacion de
un tsunami, en la seccién 2.3.2 se describe el modelo de falla que se utiliza y en la seccién

2.3.3 se describen los parametros que fueron utilizados en todas las modelaciones.
2.3.1. Marco tedrico - Ecuaciones gobernantes

El software utilizado para la modelacién de tsunami es el COMCOT (Cornell Multi-grid
Coupled Tsunami Model), el cual adopta el método de “salto de rana” de diferencias finitas
para resolver las ecuaciones de aguas someras lineales (védlidas en aguas profundas) y no
lineales (validas cerca de la costa), en coordenadas esféricas (vélidas en aguas profundas) y

en coordenadas cartesianas (validas cerca de la costa).

En una regiéon de aguas profundas, la altura de ola del tsunami es generalmente més
pequena que 1 [m], la cual es mucho menor que la profundidad del agua. Los términos de
adveccion pueden ser despreciados, y las ecuaciones de aguas someras lineales en coordenadas

esféricas utilizadas por COMCQOT son:

an 1 orP 0 _ Ohg
oP ghqe On B
ot ' Rcospdy je=0 (2:3.11)
9Q | gha 01 _
5t Rap IO (2.3.12)

donde 7 es la elevacién de la superficie del agua, (P, @) denota el flujo de volumen en la
direccion X (Oeste-Este) y en la direccién Y (Sur-Norte), respectivamente, (¢, 1) denota la
latitud y la longitud, R es el radio de la Tierra, g es la aceleracion de gravedad y h, es la

profundidad del agua.

El término —agt“ refleja el efecto de movimiento transiente del suelo oceanico, que puede

ser usado para modelar tsunamis generados por remociones en masa. f representa el pardme-

tro de Coriolis debido a la rotacién de la Tierra y es igual a la ecuacion 2.3.13,

f=2Qsingp (2.3.13)

donde (2 es la tasa de rotacion de la Tierra.
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Cuando el tsunami entra en la regién cercana a la costa, la profundidad del agua se reduce
y la amplitud de la onda aumenta. Los términos no lineales de advecciéon y de friccién del
fondo se tornan considerables y tienen que ser incluidos en las ecuaciones. Las ecuaciones de

aguas someras no lineales en coordenadas esféricas utilizadas por COMCOT son:

877 1 8ha
ot Rcosap{ o (COSSOQ)} a1 (2.3.14)
T PQY  gHr o0 o o
ot +Rcosg0(91p{ } R@gp{H } Rcos g 0y fQ+F,=0 (2.3.15)
Q. 1 9 PQ} 10 Q| gHron
ot +Rcos<p81/){ +R8<,0{HT TR B +fP+F,=0 (2.3.16)

donde Hr = hq + 7 es la profundidad total del agua. F}, y F), representan la friccién del
fondo en las direcciones X e Y, respectivamente. Estos dos términos son evaluados por la

formula de Manning;:

9”2 2 2\1/2
F, = 7/?)P(P +Q°) (2.3.17)
Hy

9”2 2 2\1/2
Fy = H7/3Q(P +Q7) (2.3.18)

T

donde n es el coeficiente de rugosidad de Manning.
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28 2.3. Modelado de tsunami

2.3.2. Modelo de falla elastico - Deformacién instantanea

El éxito de una simulacién de propagacién de tsunamis y la prediccién precisa de los tiem-
pos de llegada del tsunami en los diferentes lugares depende principalmente de la estimacién
correcta del mecanismo del terremoto. Los parametros de falla utilizados por COMCOT para

calcular la deformacion estan descritos en la Tabla 2.2:

Tabla 2.2: Parametros para el Modelo de falla elastico

Paradmetros Unidad
Epicentro (¢,,10) Grados [°]
Profundidad Focal h Metros [m]
Largo del Plano de Falla L Metros [m]
Ancho del Plano de Falla W Metros [m]
Deslizamiento (slip) D Metros [m]
Rumbo (strike) 6 Grados [°]
Angulo de buzamiento (dip) & Grados [°]
Angulo de deslizamiento (rake) A | Grados [°]

=
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FAULT PLANE (A RECTANGULAR SURFACE ON FOOT BLOCK)
PROJECTION OF FAULT PLANE ON MEAN EARTH SURFACE
SLIP DIRECTION ON FAULT PLANE (RELATIVE TO FOOT BLOCK)
FOCUS OF AN EARTHQUAKE (CENTER OF FAULT PLANE)
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Figura 2.3: Modelo de plano de falla, fuente de tsunami asumida por COMCOT (figura
tomada del manual de COMCOT).
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En COMCOT para rupturas instantaneas, el desplazamiento del fondo oceanico causado
por un terremoto se calcula a través de la teoria eldstica de un plano de falla finito propuesto
originalmente por Mansinha and Smylie (1971) y luego mejorado por Okada (1985). La teoria
supone un plano de falla rectangular ubicado en un semi-espacio elastico semi-infinito. Este
plano es una representacion idealizada de la interfaz entre dos placas tectonicas en colisién
donde se produce el movimiento violento (es decir, la dislocaciéon) durante un terremoto
(véase la Figura 2.3). La dislocaciéon que ocurre en el plano de falla deforma la superficie
del medio semi-infinito (superficie del ocedno), que se considera como el desplazamiento del

fondo marino durante el terremoto.

Por lo tanto, COMCOT asume que la superficie del agua sigue exactamente el mismo al-
zamiento que sufre el suelo ocednico durante un terremoto. Esta distribucion de deslizamiento
entregard el mecanismo generador de tsunami. En COMCOT se pueden ingresar modelos de
falla con una infinidad de subfallas, cada una definida con los parametros descritos en la

Tabla 2.2.
2.3.3. Configuracién de los parametros utilizados en la modelacion

Se utilizan 4 grillas de topografia y batimetria para la modelacién de los respectivos
tsunamis. Una grilla nivel 1 de resolucién ~1200 [m] ubicada desde el sur de Perd hasta
Taltal, una grilla nivel 2 de resoluciéon ~300 [m] centrada en la ciudad de Iquique, una grilla
nivel 3 de resoluciéon ~60 [m] también centrada en la ciudad de Iquique y una grilla de nivel
4 de resolucién més fina igual a ~10 [m] centrada en el puerto de Iquique. En la Figura 2.4,

se pueden apreciar las 4 grillas utilizadas en la modelacién de tsunami.

Se ubicaron ademds maredgrafos virtuales en el puerto de Arica y en el puerto de Iquique,
con el objetivo de verificar si existian diferencias en la amplitud del tsunami en la costa
producida por los diferentes escenarios de deslizamiento estocastico. La ubicacion de los

marebgrafos virtuales esta especificada en la Tabla 2.3

Tabla 2.3: Ubicacién de los maredgrafos virtuales en los puertos de Arica e Iquique.

Longitud Latitud

Arica | 70.32333°W | 18.474444°S

Iquique | 70.14778°W | 20.204444°S
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30 2.3. Modelado de tsunami

El respectivo tsunami se modela durante 4 horas y se guardan los datos cada 3 minutos. Se
utiliza un coeficiente de rugosidad de Manning igual a 0.010. Este valor representa superficies
con cemento pulcro o metal liso segin Linsley and Franzini (1979), por lo que no se considera

algiin obstaculo que se oponga al avance de la onda de tsunami obteniéndose el peor escenario.

Grilla 3
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Figura 2.4: Grillas de nivel 1, 2, 3 y 4 utilizadas en la modelacién de tsunami. Los rectangulos

en negro muestran la siguiente grilla anidada.
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En cuanto a los pardametros del modelo de falla elastico necesarios para generar la defor-
macién instantdnea (ver Tabla 2.2), el largo y el ancho de las subfallas es igual a 10 [km]
y el deslizamiento de cada subfalla queda determinado por el escenario de deslizamiento

estocdstico generado con la nueva metodologia propuesta.

Para que las modelaciones de tsunami fueran lo mas realista posible, se utiliza el modelo
de interfaz de placas de Hayes et al. (2012) para obtener los parametros de profundidad,
strike, dip en cada punto de latitud y longitud en la placa. Debido a que los datos de rake
no venian incluidos en este modelo, y para igualmente crear una distribucién de rake en la
placa y que este no fuera homogéneo, a los datos de strike se suma el &ngulo de deslizamiento
promedio de la placa de Nazca respecto a la Sudamericana frente a Iquique, igual a 77.04°.
Este valor corresponde a NUVEL 1A (DeMets et al., 1994).
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Figura 2.5: Distribucién en la placa de los pardmetros de a)strike, b)rake, c¢)dip y
d)profundidad para la Zona 2 segin Hayes et al. (2012). La estrella en magenta muestra

la ubicacién de la ciudad de Iquique.

La Figura 2.5 muestra en colores la distribucién en la placa de los parametros de strike,
rake, dip y profundidad de las subfallas para la Zona 2, utilizados finalmente en la modelacion

del tsunami. El centro de cada circulo corresponde al epicentro de cada subfalla.
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Capitulo 3

RESULTADOS Y ANALISIS

El presente capitulo muestra los principales resultados de este trabajo. A continuacién, la
metodologia desarrollada en la seccion 2.2 es validada en primer lugar con el modelo de falla
finita invertida de Hayes et al. (2014) para el terremoto del 1 de abril de 2014 en Iquique
Mw 8.1, cuyos resultados se muestran en la secciéon 3.1, y luego aplicada a la Zona 2, cuyos

resultados se pueden observar en la seccién 3.2.

3.1. Validacion del método

La solucién de fuente finita invertida del terremoto del 1 de abril de 2014 ocurrido en
Iquique Mw 8.1, presenta una excelente oportunidad para la validacién de la nueva metodo-
logia propuesta para la realizacién de modelos de deslizamiento estocasticos. La Figura 3.1
muestra la distribucién del deslizamiento cosismico de dicho terremoto segin Hayes et al.

(2014).

Siguiendo la metodologia propuesta en la secciéon 2.2, el andlisis preliminar de los datos
requiere que estos sean transformados a UTM, rotados e interpolados. Asi, los datos de
deslizamiento cosismico del terremoto del 1 de abril de 2014 en Iquique son transformados
a UTM, rotados un valor 8 = 13°, que corresponde al promedio de la orientacion de las
subfallas con respecto al norte (strike medio), y luego interpolados bilinealmente a la mitad
de la resolucién original. Ademds, a pesar que no se tenian grandes valores de deslizamiento
en los bordes, se agregaron 3 filas y columnas en las que el deslizamiento disminuye a cero

(tapering). La matriz 2-dimensional resultante se puede observar en la Figura 3.2.
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Figura 3.1: Deslizamiento cosismico del terremoto del 1 de abril de 2014 en Iquique Mw 8.1,

segun Hayes et al. (2014).
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Figura 3.2: Deslizamiento cosismico rotado, interpolado y basado en una matriz 2-

dimensional con filas y columnas en las que el deslizamiento decae a cero.
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A continuacion, se calcula la transformada rapida de Fourier del deslizamiento cosismico
y se obtiene el espectro normalizado 2-dimensional con su respectivo rango de ntmero de

onda en las direcciones down-dip y along-strike, el cual puede ser apreciado en la Figura 3.3.

10’

0.04

0.o3

0.0z

Mamero de anda (1/km, Alang-strike)
[mm]

-0.05 -0.04 -0.03 -0.02 0.0 I 0m 0.oz2 0.0z 0.04
Mirnero de onda (1/km, Down-dip)

Figura 3.3: Espectro normalizado 2-dimensional del deslizamiento cosismico rotado, inter-

polado y con tapering.

Para realizar el ajuste del modelo tedrico, se extrae la potencia del espectro normalizado
del deslizamiento cosismico en las direcciones down-dip y along-strike y se ajusta a este
decaimiento espectral las funciones de correlacién Gaussiana, Exponencial y von Karman.

Las Figuras 3.4, 3.5 y 3.6 muestran el ajuste de dichos modelos tedricos, respectivamente.
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Figura 3.4: Ajuste de la funcién de correlacién Gaussiana (en azul) al decaimiento espectral

del deslizamiento cosismico (en rojo) en las direcciones a)down-dip y b)along-strike.
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Figura 3.5: Ajuste de la funcién de correlacién Exponencial (en azul) al decaimiento espectral

del deslizamiento cosismico (en rojo) en las direcciones a)down-dip y b)along-strike.
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Figura 3.6: Ajuste de la funcién de correlacién von Karméan (en colores para distintos valores

del ntimero de Hurst) al decaimiento espectral del deslizamiento cosismico (en rojo) en las

direcciones a)down-dip y b)along-strike.

En la Tabla 3.1 se pueden observar los largos de correlacion a, y a, y el exponente

de Hurst H que minimizan el error conjunto, ecuacion 2.2.3, en las direcciones down-dip

y along-strike, para cada modelo teérico. Las Figuras 3.4 y 3.5 muestran en azul el ajuste

de los mejores largos de correlacién a, y a, para las funciones de correlaciéon Gaussiana y

Exponencial, mientras que la Figura 3.6 muestra en diferentes colores el ajuste de los mejores

largos de correlacién a; y a, y del mejor exponente de Hurst H para la funcién de correlacién

de von Karmaéan.
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Tabla 3.1: Mejores largos de correlacion a; y a, y exponente de Hurst H que minimizan el

error conjunto para el deslizamiento de Hayes et al. (2014).

Funcién de correlacién | error conjunto | a, [km] | ay [km] | H
Gaussiana 0.1626 166 212
Exponencial 0.0611 148.8 212
von Kiarman 0.0627 166 212 0.2
von Karman 0.0612 165.8 212 0.3
von Karman 0.0608 156.6 212 0.4
von Karman 0.0611 148.8 212 0.5
von Karman 0.0618 142 212 0.6
von Kiarman 0.0630 136 212 0.7
von Karman 0.0642 130.6 205.4 0.8
von Karman 0.0653 126 1984 |09

Se observa en la tabla anterior que la funcién de correlacion Gaussiana con largos de
correlacion a, = 166 [km] y a, = 212 [km] es la que produce un mayor error conjunto igual
a 0.1626. En efecto, dicho modelo genera un espectro que decae rapida y parabdlicamente
hacia potencias muy pequenas, no alcanzadas por el espectro original. En el otro extremo, la
funcién de correlacién de von Karman con largos de correlacion a, = 156.6 [km] y a, = 212
[km] y exponente de Hurst H = 0.4 es la que genera el menor error conjunto, igual a 0.0608,
reproduciendo de mejor manera el decaimiento gradual del espectro original. Cabe mencionar
que los modelos Exponencial y von Kdrman (mismo modelo que el Exponencial con H = 0.5)
tienen un decaimiento espectral y largos de correlacién similares, sin embargo, el modelo de
von Karman entrega levemente un menor error conjunto, debido precisamente a que se puede

modificar el exponente de Hurst en el decaimiento del espectro tedrico.

Debido a lo anterior, se concluye entonces, al igual como lo hizo Mai and Beroza (2002),
que la mejor funcién de correlacién para generar modelos de deslizamiento estocastico es la

funciéon de von Karméan, con la que finalmente se trabaja la Zona 2.

Una vez definido el mejor modelo estocdstico con sus respectivos parametros se genera el
campo aleatorio mediante el método integral de Fourier, en donde la amplitud del espectro es
el espectro teérico de von Karman con los parametros encontrados, a,; = 156.6 [km]|, a, = 212
[km] y H = 0.4, y la fase generada mediante el Método de Variacién de Fase, ecuacion 2.2.5.
Luego, se aplica la IFFT 2-dimensional a la matriz de coeficientes de Fourier complejos para

transformarla al dominio espacial.
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En cuanto al escalamiento no lineal, la Figura 3.7 muestra la bisqueda del mejor parame-
tro de transformacién de potencia para aplicar la transformacion inversa de Box-Cox, el cual
se encuentra maximizando el coeficiente de correlacion lineal entre los valores de deslizamien-
to normales y una variable normal estandar. El resultado de este andlisis muestra que el mejor
parametro de transformacién de potencia A, es igual a -0.0770, el cual obtiene un coeficiente

de correlacion lineal igual a 0.9914.
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Figura 3.7: Busqueda del parametro A, para aplicar la transformacion inversa de Box-Cox

a los valores del deslizamiento normales. El circulo en magenta corresponde a A, = —0.0770.

Por otro lado, el momento sismico del deslizamiento original es igual a Mg”gmal =
1.45468 x 102! [Nm], por lo que para asegurar que este se mantiene en todas las realizaciones,

. . ’ . . . 28
los deslizamientos estocasticos resultantes son multiplicados por el factor Kk = 1&‘??3)%.

Finalmente, se obtienen todas las realizaciones de deslizamiento que se quieran, debido
a que el método, en términos computacionales, es eficiente y rapido. En la Figura 3.8 se
observan 2 de las realizaciones de deslizamiento estocasticas con base en la solucion de falla
finita invertida del terremoto del 1 de abril de 2014 en Iquique de Hayes et al. (2014). Se
observa que la metodologia propuesta aplicada a la soluciéon del terremoto del 1 de abril
de 2014 en Iquique, permite obtener realizaciones estocéasticas en donde el deslizamiento es

reproducido espacialmente y su ubicacion, extensién y valores varian levemente.
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Figura 3.8: Ejemplo de 2 realizaciones de deslizamiento estocastico del terremoto del 1 de

abril de 2014 en Iquique Mw 8.1, utilizando la nueva metodologia propuesta.
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3.2. Pronéstico estocastico para la Zona 2

En esta seccién se muestran los principales resultados de la aplicaciéon de la nueva meto-
dologia al deslizamiento esperado en la Zona 2, propuesto por Métois et al. (2013). La Figura

3.9 muestra el deslizamiento esperado en la Zona 2.
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Figura 3.9: Deslizamiento esperado en la Zona 2 propuesto por Métois et al. (2013).

Nuevamente, siguiendo los pasos descritos en la seccién 2.2, el deslizamiento esperado en
la Zona 2 es transformado a UTM e interpolado bilinealmente a la mitad de la resolucién
original. Los datos no fueron rotados ya que la orientaciéon de las subfallas era cercana a 0°

con respecto al norte, por lo que no era necesaria dicha transformacién.

La Figura 3.10 muestra el deslizamiento esperado para la Zona 2 en una matriz 2-
dimensional y con tapering, es decir, adicionando filas arriba y abajo para que el deslizamiento
decaiga a cero. Se debe notar que la aspereza para este caso ocupa una gran extensiéon espacial
en la matriz 2-dimensional y que los valores de deslizamiento en esta zona son cercanos a 8
[m]. Las subfallas tienen un largo y ancho de 10 [km]. Lo anterior requiere que el método sea
capaz de captar las caracteristicas espectrales del modelo de deslizamiento esperado para la
Zona 2 y de reproducir esta gran aspereza en términos de extensién y distribucién espacial

del deslizamiento.
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Figura 3.10: Deslizamiento esperado en la Zona 2 interpolado y basado en una matriz 2-

dimensional con filas en las que el deslizamiento decae a cero.

En la Figura 3.11 se puede apreciar el espectro normalizado 2-dimensional para el des-
lizamiento esperado en la Zona 2 con su respectivo rango de niimero de onda down-dip y

along-strike, calculado mediante la transformada rapida de Fourier 2-dimensional.
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Figura 3.11: Espectro normalizado 2-dimensional del deslizamiento esperado en la Zona 2

interpolado y con tapering.
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Se observa en la Figura 3.11 que el espectro de la Zona 2 tiene un maximo mucho mas
concentrado y “empinado” que el espectro de Hayes et al. (2014). El espectro de la Zona 2
posee méas contenido de energia a bajos ntmeros de onda, debido a que las mediciones de
acoplamiento intersismico entregan grandes escalas de terremoto, por lo tanto grandes lon-
gitudes de onda. Sin embargo, el espectro de Hayes et al. (2014) posee escalas de terremoto
mas cortas, por lo que su espectro posee mas energia distribuida a ntmeros de onda mas
altos. Esto es lo que motiva, por ejemplo, a Pulido et al. (2015) a incorporar el término ca-
rente de alta frecuencia en el espectro resultante del deslizamiento obtenido del acoplamiento

intersismico, para poder simular pequenas asperezas con longitudes de onda més cortas.

Debido a que los resultados de la validacion del método, seccién 3.1, muestran que el mejor
modelo tedrico para generar campos espaciales de deslizamiento estocéstico es el modelo de
von Karman, se extrae la potencia del espectro normalizado del deslizamiento esperado en
la Zona 2 en las direcciones down-dip y along-strike y se ajusta a este decaimiento espectral

dicha funcién de correlacién.

La Figura 3.12 muestra en rojo el decaimiento espectral de la Zona 2 y en colores los
diferentes decaimientos espectrales tedricos para distintos largos de correlacién a; y ay y

exponente de Hurst H que minimizan el error conjunto.
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Figura 3.12: Ajuste de la funcién de correlacién von Karman (en colores para distintos
valores del nimero de Hurst) al decaimiento espectral del deslizamiento esperado en la Zona

2 (en rojo) en las direcciones a)down-dip y b)along-strike.
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Capitulo 3. Resultados y Anélisis 43

En la Tabla 3.2 se pueden apreciar los mejores largos de correlacién y exponente de Hurst

que minimizan el error conjunto en las direcciones down-dip y along-strike.

Tabla 3.2: Mejores largos de correlacion a; y a, y exponente de Hurst H que minimizan el

error conjunto para la Zona 2.

Funcién de correlacién | error conjunto | a, [km] | a, [km] | H
von Karman 0.0423 231 160 0.1
von Karman 0.0302 231 160 0.2
von Karman 0.0213 231 160 0.3
von Karman 0.0177 231 158.8 0.4
von Karman 0.0174 231 154.6 | 0.45
von Karman 0.0176 227 150.8 0.5
von Karman 0.0179 216.6 143.8 0.6
von Karman 0.0184 207.4 137.8 0.7
von Karman 0.0188 199.4 132.4 0.8
von Karman 0.0193 192.4 127.6 0.9

Los pardmetros para la funcién de von Karmén que obtienen el menor error conjunto
corresponden a a, = 231 [km], ay, = 154.6 [km] y H = 0.45, con un error conjunto igual a
0.0174. Estos pardmetros son usados para la construccién del campo aleatorio espacial me-
diante el método integral de Fourier, en donde la amplitud del espectro es el espectro tedrico
de von Karman con los pardmetros anteriormente descritos y la fase es generada mediante
el Método de Variacién de Fase, ecuacion 2.2.5. Luego, se aplica la IFFT 2-dimensional a la

matriz de coeficientes de Fourier complejos para transformarla al dominio espacial.

Para realizar el escalamiento no lineal se utiliza nuevamente la transformacién de Box-Cox.
La busqueda del mejor pardametro de transformacién de potencia se encuentra maximizando
el coeficiente de correlacién lineal entre los valores del deslizamiento esperado de la Zona
2 transformados a normales y una variable normal estandar. La Figura 3.13 muestra dicha
bisqueda. Se puede apreciar en esta imagen que el mejor parametro de transformacién de
potencia A es igual a -0.6, con un coeficiente de correlacién igual a 0.9806. Sin embargo, al
realizar la transformacién inversa de Box-Cox con dicho valor no se obtienen buenos resultados

de deslizamiento estocésticos.
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Figura 3.13: Bisqueda del parametro A, para aplicar la transformacién inversa de Box-Cox
a los valores del deslizamiento esperado en la Zona 2 transformados a normales. El circulo
en verde corresponde a A, = —0.6 y el circulo en magenta corresponde a A, = 0.5, valor

finalmente utilizado.

Debido a lo anterior, se utiliza de igual forma la transformacion de Box-Cox, pero se realiza
una busqueda del mejor parametro de transformacion con base en los resultados obtenidos de
deslizamiento estocastico al utilizar distintos valores de Ay, Figura 3.14. Se utilizaron valores
de prueba de A\, desde -2 a 2, tal como lo hace Goda et al., 2014, sin embargo, los valores de

Ap que entregan resultados concordantes estan entre -0.5 y 0.5.

Es claro, a partir de la Figura 3.14, que los valores negativos de A\, no producen los
resultados esperados, tanto en distribucién espacial como en los valores de deslizamiento al-
canzados, llegando a una realizacién de deslizamiento muy concentrada y con un valor de
deslizamiento de 900 [m] para A\, = —0.5, lo cual es absolutamente no realista. Sin embargo,
a medida que )\, va tomando valores positivos, las realizaciones de deslizamiento estocéstico
se van asemejando més al deslizamiento original. Asi, finalmente se decide utilizar para todas
las realizaciones estocasticas el valor de A\, = 0.5, debido a que este valor entrega una distri-
bucién espacial y valores de deslizamiento alcanzados que tienen una mayor relacién con el

deslizamiento esperado en la Zona 2 que se quiere reproducir.

UNIVERSIDAD TECNICA FEDERICO SANTA MARIA



Capitulo 3. Resultados y Anélisis 45

Por otro lado, es necesario asegurar que todas las realizaciones de deslizamiento estocéastico
reproducen el momento sismico original de la Zona 2, el cual es igual a MZ°"2 = 4.1523 x 10*!
[Nm]|. Por esto, todas las realizaciones de deslizamiento estocéstico resultantes son multipli-
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Figura 3.14: Deslizamientos estocdasticos resultantes aplicando la transformacién inversa de
Box-Cox con a)\y, = —0.5, b)A, = —0.3, ¢) A\, = —0.1, d)\, = 0.1, e) A\, = 0.3 y f)\, = 0.5.
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46 3.2. Prondstico estocéastico para la Zona 2

Finalmente, fueron generados 100 modelos de deslizamiento estocdstico para la Zona 2,
debido a que en términos computacionales generar 100 deslizamientos estocasticos no es cos-
toso, sin embargo, su propagacion si lo es. En la seccién 4.5 se realiza un anélisis para estimar

el nimero 6ptimo de escenarios requeridos para disminuir la variabilidad en los resultados.

La Figura 3.15 muestra 4 de las 100 realizaciones de deslizamiento estocastico, en donde
se observa cémo estas realizaciones tienen una gran relaciéon con el deslizamiento esperado en

la Zona 2, sin embargo, a su vez varian espacialmente con respecto a este.

Figura 3.15: 4 de los 100 modelos de deslizamiento estocastico generados para la Zona 2.

Realizaciones 3, 14, 61 y 100, de izquierda a derecha y de arriba a abajo, respectivamente.
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A continuacion, y por el espacio que demanda mostrar 100 deslizamientos estocasticos,
con el objetivo de resumir la informacién se ingresan a cada punto de la falla las 100 realiza-
ciones de deslizamiento estocastico generados y se calcula su promedio y desviacién estandar
espacial. Las Figuras 3.16 y 3.17 muestran el promedio y la desviacién estandar espacial,

respectivamente, de las 100 realizaciones de deslizamiento estocéastico.

-18° - _1g°

[m]

10
8
\ :
5 \\‘ 3 & 4

) b 3! R
(\w\ \ | ———— 'v >

. : ") . ¢ 0km 50k

22 . 2l

_72° -70°

o N A OO © O

Figura 3.17: Desviacién estandar espacial de las 100 realizaciones de deslizamiento estocésti-
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El promedio espacial de las 100 realizaciones estocasticas se acerca bastante al desliza-
miento original esperado en la Zona 2, aunque con un pico que llega a los 11 [m] en la mitad
de la matriz, alrededor de los 19.5° en latitud. La desviacién estdndar espacial de las 100
realizaciones estocésticas corrobora lo anterior, con valores bastante bajos en cuanto a la
distribucién de los deslizamientos respecto al valor central de la correspondiente subfalla,
lo que indica una baja variabilidad de los resultados. Esta variabilidad va desde 0 hasta 1
[m] con respecto al valor central en el limite up-dip y los resultados estocédsticos no generan
demasiados escenarios en los que se incluyan asperezas en esta zona. La variabilidad en los
deslizamientos estocdsticos aumenta hasta incluso 4 [m] con respecto al promedio hacia la
zona central de la falla, que es precisamente donde se quiere que exista una mayor variacién

en los resultados.
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3.3. Inundacién y variabilidad esperada del tsunami

Como solucién adicional a las realizaciones de deslizamiento estocdstico, en esta seccién se
analiza el efecto de los diferentes modelos de deslizamiento generados en el comportamiento
del tsunami, tanto en la costa como en la inundaciéon producida tierra adentro. En la seccién
3.3.1 se observa el comportamiento del tsunami en la costa mediante los maredgrafos virtuales
ubicados en los puertos de Arica e Iquique y en la seccién 3.3.2 se analiza el efecto en la

inundacién para la ciudad de Iquique, en la grilla més fina de resolucién 10 [m].

3.3.1. Analisis de los maredgrafos

Para una previa visualizacion de la amplitud y el comportamiento que tiene el tsunami
en la costa antes que se genere la inundacién, fueron ubicados mareografos virtuales en los
puertos de Arica e Iquique, cuya posicion estd descrita en la Tabla 2.3. Las Figuras 3.18 y
3.19 muestran los 100 maredgrafos virtuales y la mediana para los puertos de Arica e Iquique,

respectivamente, durante las 4 horas de simulacién del tsunami.

Amplitud [m]

-4
0000 0020 O0:40 01:00 01:20 0140 0200 02:20 0240 0300 0320 0340 04:00
Tiempo [h]

Figura 3.18: Amplitud del tsunami en la costa generada por los 100 modelos de deslizamiento

estocdstico (en gris) y mediana (en magenta) para la ciudad de Arica.
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Figura 3.19: Amplitud del tsunami en la costa generada por los 100 modelos de deslizamiento

estocdstico (en gris) y mediana (en magenta) para la ciudad de Iquique.

Es posible sacar algunas conclusiones de la evolucién temporal y del comportamiento
del tsunami en la costa a partir de la modelacion de los 100 escenarios de deslizamiento
estocastico en la Zona 2. En general, el tsunami tiene la misma forma en todas las simulaciones
realizadas, a pesar de la heterogeneidad espacial de los 100 deslizamientos estocasticos. Para
ambas localidades los maredgrafos virtuales muestran que existe un alzamiento en la primera
onda de tsunami y luego, una serie de oscilaciones reproducidas por todos los maredgrafos

virtuales.

Para Arica, todas las simulaciones coinciden en que el tsunami llega a la costa a los 20 mi-
nutos de generado el rompimiento, que el tsunami tiene un periodo aproximado de 50 minutos
y que, como varios estudios lo han probado, la primera onda de tsunami no es la que tiene
la mayor amplitud. Para el puerto de Arica la quinta onda de tsunami es la que alcanza una
mayor amplitud igual a 4 [m], pasados 3 horas y 20 minutos. La diferencia entre la amplitud

méxima y minima predichas por los diferentes modelos es de 1 [m], aproximadamente.
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Para Iquique el escenario es un poco diferente. El desplazamiento cosismico que sufre el
fondo marino genera una amplitud inicial del tsunami en la costa practicamente al instante,
apenas se genera el rompimiento. En este caso, los 100 maredgrafos virtuales discrepan en
la amplitud del primer alzamiento y algunos predicen que tendria una amplitud de 1.8 [m]
y otros que habria un pequefio descenso en el nivel del mar en los primeros minutos. La
primera onda de tsunami alcanza entre los 2 [m] y los 5 [m] a los 15 minutos, seguida por
un descenso de gran amplitud en el nivel del mar a los 25 minutos. El tsunami tendria un
periodo aproximado de 10-20 minutos y las ondas sucesivas mantienen una amplitud cercana
a los 6 [m] incluso pasados las 2 horas y 40 minutos. El tsunami disminuye su amplitud a
ondas cercanas a los 3 [m] pasados 3 horas y 20 minutos. Aqui la diferencia entre la amplitud

méxima y minima predichas por los diferentes modelos es de 2 [m], aproximadamente.
3.3.2. Efecto en la inundacién para la ciudad de Iquique

Se generaron 100 mapas de profundidad de inundacién individuales para la grilla anidada
de resolucién mas fina, igual a 10 [m], en la ciudad de Iquique. Los mapas de inundacion se
generan a partir de la amplitud méxima registrada en todos los puntos de la grilla de nivel 4, y
la inundacién en la costa se determina usando la condicién de frontera moévil. Esta inundacién
representa la maxima altura del tsunami sobre superficie seca referida al nivel medio del mar.
Cabe mencionar que en la simulacién no se consideran los factores hidrodindmicos asociados
a la disipacién de la energia del tsunami al llegar a la costa, debido a construcciones civiles
tales como muelles, edificios, casas u otras obras, s6lo se simula la rugosidad del terreno que se
impone al flujo que inunda utilizando el pardmetro de Manning, que en este trabajo equivale
a n = 0.010. Este valor representa superficies con cemento pulcro o metal liso segiin Linsley
and Franzini (1979), por lo que no se considera algin obstéculo que se oponga al avance de
la onda de tsunami. Ademads, los mapas de inundacién se construyeron considerando el caso

sin marea, por lo que en el caso que hubiera marea alta la inundacién seria mucho maés alta.

Con el objetivo de reducir la informacién de una manera practica y significativa, y puesto
que por el espacio demandante no es posible mostrar los 100 mapas de inundacién genera-
dos, se analizan las 100 inundaciones obtenidas para cada punto de la grilla y se muestra
a continuacién la inundacién minima, Figura 3.20, la inundacién méaxima, Figura 3.21, el
promedio de la inundacion, Figura 3.22, y la desviacion estandar de la inundacién, Figura

3.23, obtenidos en cada nodo de la topografia en la costa.

Cabe mencionar que los mapas de profundidad de inundacién minima y maxima obtenida
en cada celda corresponden a valores estadisticos que permiten visualizar de mejor forma los

resultados y no son el escenario de menor y mayor inundacién.
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Figura 3.20: Minimo de la profundidad de inundacién obtenido en cada celda para la ciudad

de Iquique a partir de los 100 mapas de inundacion.
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Figura 3.21: Méximo de la profundidad de inundacién obtenido en cada celda para la ciudad

de Iquique a partir de los 100 mapas de inundacion.
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Figura 3.22: Promedio de la profundidad de inundacién obtenido en cada celda para la

ciudad de Iquique a partir de los 100 mapas de inundacién.
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Figura 3.23: Desviacion estandar de la profundidad de inundacién obtenido en cada celda

para la ciudad de Iquique a partir de los 100 mapas de inundacién.
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Es posible observar en las Figuras 3.20 y 3.21 la gran diferencia que existe entre la minima
y la maxima inundacién obtenida en cada celda. Esto implica que al propagar los 100 modelos
de deslizamiento estocastico, existe un escenario que predice que la inundacién serd de 0 [m] y
otro escenario que predice que la inundacién serd de 4 [m] para un mismo punto. Lo anterior
evidencia la gran variabilidad que existe en la inundacién, atin si se propagan escenarios que
tienen igual momento sismico. Esta variabilidad es posible de estimar mediante la aplicacién
de la metodologia desarrollada en este trabajo y la generacién de un ntmero 6ptimo de
escenarios estocasticos basados en las propiedades espectrales del deslizamiento esperado en

un determinado lugar.

El promedio de la profundidad de inundacién, Figura 3.22, permite identificar una zona
a lo largo de toda la costa que es altamente inundable. La region alrededor de los 20.235° es
inundada en la mayorfa de los casos, con valores cercanos a los 4 [m], por lo que es una zona
identificada con un potencial peligro. Por otro lado, la desviacién estandar de la profundidad
de inundacién, Figura 3.23, muestra que dicha zona a lo largo de toda la costa tiene una

variaciéon esperada de 1 [m] con respecto al promedio.
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Capitulo 4

DISCUSION

En el presente capitulo se discutird en profundidad los temas mas relevantes que die-
ron lugar a la metodologia propuesta, la cual genera deslizamientos estocésticos basados en
mediciones geofisicas. En la seccién 4.1 se discutirdn los hitos mas importantes de la meto-
dologia propuesta. Luego, en la seccién 4.2 se analizard la sensibilidad de los deslizamientos
estocdsticos al parametro «, utilizado en la principal innovacién de este trabajo: el Método
de Variacién de Fase. A continuacién, en la seccion 4.3 se discutird el comportamiento del
tsunami en la costa causado por cada uno de estos modelos de deslizamiento generados. Mas
tarde, en la seccion 4.4 se analizard la inundacién alcanzada por el tsunami tierra adentro y
por tultimo, en las secciones 4.5 y 4.6 se discutira el ntimero de escenarios 6ptimos que permi-
te disminuir la incertidumbre y la representatividad fisica en los deslizamientos estocasticos

dependiendo la eleccién de la fase aleatoria, respectivamente.
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4.1. Incorporacion de restricciones geoldgicas en deslizamien-

tos estocasticos

Una de las etapas maés relevantes de este trabajo corresponde al desarrollo de una meto-
dologia que incorpora restricciones geoldgicas a las realizaciones de deslizamiento estocastico.
En este sentido, es una gran ventaja contar con un método que utiliza como entrada las me-
diciones GPS de acoplamiento intersismico y de esta forma, obtener resultados mas acordes
a la realidad y a la fisica del problema. El método, ademads, es capaz de reproducir espa-
cialmente pequefias asperezas, como la soluciéon de falla finita invertida propuesta por Hayes
et al. (2014) del terremoto del 1 de abril de 2014 en Iquique Mw 8.1, y grandes asperezas,

como las del deslizamiento esperado en la Zona 2 Mw 8.4, propuesto por Métois et al. (2013).

En cuanto al escalamiento no lineal de la nueva metodologia propuesta, la transformacion
de Box-Cox es 1til en la etapa de validacion del método para transformar a normales los datos
de deslizamiento cosismico del terremoto del 1 de abril de 2014, maximizando el coeficiente
de correlacion lineal entre la variable transformada y una variable normal estdndar. Sin
embargo, al utilizar la transformacion de Box-Cox en el deslizamiento esperado de la Zona 2, el
parametro A\, = —0.6, el cual entrega la mejor correlacién lineal entre los datos transformados
a normales con la variable normal estandar, no produce buenos resultados para la realizacién
del deslizamiento estocastico. En efecto, ni siquiera es posible realizar la transformacién.
Esto podria deberse a que los datos de deslizamiento esperado de la Zona 2 no pueden ser
transformados a normales, ya que son altamente no normales, o que dicha transformaciéon no
es la adecuada para datos provenientes de acoplamiento intersismico y es necesario realizar

pruebas con otras funciones.

Por otro lado, dependiendo de la distribuciéon de deslizamiento que se tenga es recomen-
dable probar con distintos tapering. Por ejemplo, si la aspereza estd ubicada en el centro,
como era el caso en este trabajo, se recomienda agregar en los bordes filas y columnas en
donde el deslizamiento disminuya a cero, sin embargo, se puede utilizar una imagen espejo
en los bordes de una falla que tenga grandes valores de deslizamiento en el limite up-dip
o también realizar pruebas sin utilizar tapering. Es primordial tener en cuenta que realizar

tapering cambia las caracteristicas espectrales del modelo de deslizamiento.

Respecto a la reproduccién espacial de la aspereza, la investigacién de Goda et al. (2014),
en la cual estd basado este trabajo, modifica la distribucién de deslizamiento sintético gene-
rado para que tenga valores con estadisticas similares al deslizamiento original. Para esto, es

necesario una serie de requisitos como:
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» Es necesaria la identificacién de la aspereza, definida como un conjunto de subfallas que
tienen valores de deslizamiento mayores que un valor umbral, fijado como tres veces el

deslizamiento promedio.

= El rectangulo de aspereza de la distribucién sintética es especificada como fracciones
del largo y ancho de la falla, mientras que la concentraciéon de deslizamiento alrededor
de la aspereza se especifica como un porcentaje de deslizamiento dentro del rectangulo
de aspereza con respecto a la suma total del deslizamiento sobre el plano de falla.
Tipicamente, las fracciones de longitud y ancho de falla adecuados son de 0,35 a 0,45

y de 0,25 a 0,35, respectivamente, y el porcentaje de concentracién de deslizamiento es
del 30 % al 40 %.

Para satisfacer estos requisitos, son generados cientos de campos aleatorios a partir del
mismo conjunto de parametros hasta que la aspereza del campo sintetizado cae dentro de la
zona designada como aspereza y su concentracion espacial satisface los criterios antes mencio-
nados. Si adoptdbamos esta metodologia, la aspereza debia cumplir demasiados criterios un
tanto subjetivos, y eran necesarias miles de realizaciones hasta que 100 de ellas cumplieran

los requisitos.

En este punto, la principal innovacién de este trabajo consiste en que la reproduccién
espacial de la aspereza depende sélo de un parametro: «, que controla la variabilidad en la
distribucién de deslizamiento estocastico. Este pardametro modifica la fase, necesaria para la
construccién de los coeficientes de Fourier complejos, de la forma que se quiera, es decir, un
valor pequeno de o modifica en menor grado los resultados de deslizamiento estocastico y

viceversa.

A continuacion, en la seccidén 4.2 se realiza un analisis de sensibilidad para observar el

efecto de la eleccion del pardmetro « en las realizaciones de deslizamiento estocéstico.
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4.2. Sensibilidad de los deslizamientos estocasticos al parame-

tro «

Con el fin de poder observar y realizar la eleccion del mejor valor del pardmetro o de
forma cualitativa, fueron generados 500 escenarios de deslizamiento estocastico con cada uno
de los siguientes valores: « = 7/3, « = 7/4, a« = /5, « = w/6 y o« = 7w /7. Para poder analizar
los resultados de una mejor manera y escoger un valor éptimo de «, se calcul6 el promedio y
la desviacién estandar de los 500 escenarios de deslizamiento estocasticos generados con cada
uno de los valores anteriormente descritos. Las Figuras 4.1 y 4.2 muestran el promedio y la
desviacion estandar espacial obtenidos de las 500 realizaciones de deslizamiento estocastico

para cada uno de los casos en estudio.
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Figura 4.1: a)Deslizamiento esperado en la Zona 2. Promedio espacial de los 500 escenarios

de deslizamiento estocéstico con b)a = 7/3, ¢c)a = 7/4, d)a =7/5, e)a = 7/6 y f)oe = 7/7.
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Figura 4.2: Desviacién estdndar espacial de los 500 escenarios de deslizamiento estocastico

con a)a =7n/3, b)a=n/4, c)a=7n/5, d)a=7/6y e)a =7/T.

Con el proposito de poder realizar una comparacion entre el deslizamiento original y
los resultados estocésticos la Figura 4.1a) muestra el deslizamiento original esperado en la
Zona 2. Es posible observar como la aspereza real ocupa gran parte de falla, con valores de
deslizamientos cercanos a 8 [m]. Las siguientes imdgenes de la Figura 4.1 muestran como
a medida que se utiliza un valor més pequeno de « se obtienen en promedio valores de
deslizamiento més altos, cercanos incluso a 10 [m] y una aspereza mucho mas marcada para
los valores @ = 7/6 y o = 7/7, tal como se puede apreciar en las Figuras 4.le) y 4.1f),

respectivamente.
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Por otro lado, si se utiliza el valor de o = /3, cuyos resultados se pueden observar en la
Figura 4.1b), se obtienen valores de deslizamiento que sélo alcanzan los 7 [m] en promedio y

una aspereza mas bien homogénea.

Como el principal fin de la metodologia propuesta en este trabajo es permitir el recono-
cimiento de la estructura de la placa y recuperar en promedio el deslizamiento original si se
consideran todos los deslizamientos estocasticos, pero ademaés teniendo escenarios individua-
les que aleatoriamente tengan configuraciones incluso muy distintas a la original, se tiene que
a = m/5, cuyo promedio espacial de los 500 escenarios se muestra en la Figura 4.1d), es un
valor intermedio que alcanza en promedio valores de deslizamiento que guardan una mayor
relacion con el deslizamiento original. Dichos valores promedio no son homogéneos y bajos
como es el caso de @ = /3 ni con una aspereza demasiado marcada, como es el caso de
a=m7/T.

En adicién, la Figura 4.2 muestra la desviacion estandar de los 500 escenarios de desliza-
miento estocasticos generados con los 5 valores de « utilizados en el andlisis de sensibilidad.
Como era de esperar, se puede apreciar como a medida que se utiliza un valor més pequeiio
de « la dispersion en los valores de las realizaciones de deslizamiento estocdstico va dismi-
nuyendo y los resultados se encuentran dominados por el acoplamiento intersismico. Asi, un
valor de @ = 7/7 entrega resultados demasiado uniformes para los requerimientos de este
trabajo y valores como o = 7/3 y @ = /4 entregan demasiada variacién en las realizaciones

estocasticas.

Se concluye entonces, a partir del andlisis cualitativo de los resultados, que o = 7/5 entre-
ga la variabilidad deseada, siendo un valor intermedio que permite la aleatoriedad suficiente

y 6ptima en los resultados.
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4.3. Comportamiento del tsunami en la costa

Si se analiza mas detenidamente el arribo de las ondas de tsunami a la ciudad de Iquique,
los 100 maredgrafos virtuales ubicados en el puerto de Iquique, Figura 3.19, muestran que la
forma del tsunami en la costa es la misma, y a simple vista no existe una gran diferencia en
amplitud entre los distintos escenarios modelados. Sin embargo, existen pequenas diferencias
que en términos de evacuacion por tsunamis se tornan relevantes. En este punto es importante
considerar, por ejemplo, la onda de tsunami que arriba primero o la amplitud que alcanza
la primera ola, o la mayor amplitud alcanzada pasadas varias horas en la simulaciéon del

tsunami.

La Figura 4.3 muestra las principales diferencias que producen los 100 escenarios de
deslizamiento estocdstico modelados, en la amplitud del tsunami en la costa durante las
primeras 2 horas de simulacion para la ciudad de Iquique, a pesar que el momento sismico
liberado es el mismo en todos los escenarios. En general, el desplazamiento cosismico inicial de
todos los escenarios genera una amplitud del tsunami en la costa practicamente al instante.
Sin embargo, el escenario 95, en color verde en la Figura 4.3, es el que predice la mayor
amplitud al momento de iniciado el tsunami, con un ascenso del nivel del mar igual a 1.5
[m]. A pesar de ser el escenario con la mayor amplitud en el minuto 0, més tarde no es el

escenario que alcanza las mayores amplitudes en las olas sucesivas.

Es necesario mencionar que la amplitud en la costa al minuto 0 depende netamente de la
configuracién espacial del deslizamiento y si el maredgrafo virtual estd ubicado en una zona
de levantamiento o subsidencia. Esta amplitud corresponde a un cambio de nivel y a una
correccion que hacen los modelos de simulacién de tsunamis para reconocer la deformacién
que esta sufriendo el fondo marino. Lo anterior demuestra el efecto que poseen las distintas
distribuciones de deslizamientos y la variabilidad entre levantamientos y subsidencias que se
tienen, lo que permite evidenciar que el método es capaz de incorporar todas estas posibles

variaciones.

Por otro lado, sélo unos pocos escenarios predicen que existe una disminucién en el nivel
del mar en la primera onda de tsunami. En su mayoria los escenarios modelados predicen
un alzamiento paulatino del nivel del mar. El escenario 11, en color negro en la Figura 4.3,
predice la mayor disminucién en el nivel del mar, con un valle que alcanza -0.5 [m]. Esto es de
vital importancia para la mitigacién del riesgo por tsunami, ya que un descenso del nivel del
mar en los modelos predictivos de tsunami no puede ser usado como un indicador fidedigno

de la llegada de un tsunami.
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Figura 4.3: Diferencia entre las amplitudes alcanzadas por los distintos escenarios pasadas 2
horas de haberse generado el rompimiento frente a la ciudad de Iquique. En gris se muestran

el resto de los 100 escenarios de deslizamiento estocastico.

En cuanto a la primera onda de tsunami, el escenario 5, en color magenta en la Figura
4.3, es el que predice la mayor amplitud en la primera ola, con un alzamiento del nivel del
mar igual a 5.5 [m], sin embargo, en las ondas sucesivas no alcanza las mayores amplitudes,
ya que como es sabido la primera onda de tsunami no necesariamente es la més destructiva.
El peor escenario, entonces, corresponde al escenario 53, en color rojo en la Figura 4.3. Este
escenario no alcanza la mayor amplitud en la primera ola, ni la mayor amplitud apenas se
inicia el tsunami, tampoco registra un descenso en el nivel del mar en los primeros minutos,
sin embargo, alcanza las mayores amplitudes pasado una hora, aproximadamente, de ocu-
rrido el tsunami y, lo mas importante, genera el peor mapa de inundacién, con las mayores

profundidades de inundacién y penetracion tierra adentro.
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En Chile, luego del terremoto del Maule en 2010, fueron aprendidos algunos conceptos
acerca de tsunamis que son vitales en términos de evacuacién y disminucién del riesgo y que
son consolidados en esta tesis. Como por ejemplo, que no es necesario un descenso en el nivel
del mar o la exposicién del piso ocednico para la ocurrencia de un tsunami, que la primera
ola no siempre es la mas destructiva y que el peligro de un tsunami puede durar varias horas
después de la llegada de la primera onda. Como se mencioné anteriormente, esta variabilidad
en la que la primera onda de tsunami corresponde a un ascenso o a un descenso en el nivel
del mar esta sujeta a la distribucién de deslizamiento del terremoto, por lo tanto no puede

ser utilizada como un elemento de aviso de peligro por tsunami.

4.4. Profundidad de inundacién alcanzada por el tsunami

Una de las aplicaciones de la nueva metodologia desarrollada en este trabajo es la cons-
truccion de mapas de profundidad de inundacién, enfocandose en la ciudad de Iquique. En
este caso no fueron utilizados ni el promedio ni la desviacién estandar espacial como estadisti-
cos, ya que los datos no tienen una distribucién Gaussiana. Asi, para la evaluacién del peligro
por tsunami en la ciudad de Iquique, los resultados de los 100 mapas de inundacién se agregan
a cada punto de la grilla topografica y se ajusta una distribucién log-normal, ya que todos los
datos son positivos y la mayoria de los valores ocurren en las proximidades de la inundacién
cero. A continuacién, se obtiene la profundidad de la inundacién a partir de las Funciones
de Densidad Acumulativa Inversa (ICDF) al 5%, 50 % y 95 %, en donde la ICDF al 5% y la
ICDF al 95 % entregan que el 5% y el 95 % de los datos estan por debajo de un determinado
valor, respectivamente, y la ICDF al 50 %, que corresponde a la mediana, entrega el 50 % de

probabilidad de excedencia.

Asi entonces, la inundacién media, 150 % se toma como el valor de inundacién esperado,

y la incertidumbre se caracteriza mediante la ecuacién 4.4.1:

I=195%—I5% (4.4.1)

Las Figuras 4.4 y 4.5 muestran la inundacién esperada y la incertidumbre, respectivamen-

te.
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Figura 4.4: Valor de inundacién esperado en la ciudad de Iquique, con base en los 100

escenarios de deslizamiento estocastico.
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Figura 4.5: Incertidumbre de inundacién esperada en la ciudad de Iquique, con base en
los 100 escenarios de deslizamiento estocastico. Las flechas negras muestran las areas menos

sensibles a variaciones.
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Por otro lado, los 100 modelos de deslizamiento estocdstico se promedian espacialmente
con el fin de obtener el escenario promedio de deslizamiento, magnitud Mw 8.4, Figura 3.16,
y luego dicho escenario resultante es utilizado para alimentar el modelo de propagacion e

inundacion por tsunamis COMCOT.

La Figura 4.6 muestra la inundacién alcanzada en la ciudad de Iquique por la simulaciéon

del tsunami causado por el escenario de deslizamiento promedio.
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Figura 4.6: Inundacién producida en la ciudad de Iquique por el deslizamiento promedio de

los 100 escenarios de deslizamiento estocéstico.

Este procedimiento y el empleo de mapas probabilisticos es ventajoso para evaluar la
variabilidad del tsunami a lo largo de la costa. A partir de los resultados es posible notar la
gran diferencia que existe si se modela el tsunami causado por cada uno de los 100 escenarios
de deslizamiento estocastico y luego se promedian los 100 valores de inundacién obtenidos
en cada celda, Figura 4.4, con modelar el tsunami causado por el escenario de deslizamiento
estocastico promedio y obtener el mapa de inundacién, Figura 4.6. Este tltimo, alcanza una
penetracién tierra adentro del tsunami mucho menor, por lo que no es 1til ni aconsejable

generar cientos de deslizamientos estocédsticos y modelar sélo su promedio.
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Lo anterior puede ser explicado por la gran no linealidad que tienen los tsunamis a lo largo
de las etapas de propagacién e inundacion, y tal como senala Geist (2002) en su trabajo, es
esencial tener en cuenta la complejidad de la fuente de los tsunamis de campo cercano, ya
que el run-up alcanzado por tsunamis locales depende en gran medida de la distribucién del

deslizamiento del terremoto.

Por otra parte, la variabilidad en las alturas del tsunami debido a la incertidumbre de
las caracteristicas de la fuente del tsunami es significativa y hasta de 4 [m] en algunas zonas,
tal como se puede observar en la Figura 4.5. Las curvas de riesgo se tornan mas grandes a

medida que se avanza a altos niveles de probabilidad (Figuras 4.4 y 4.5).

Estas curvas de riesgo de inundacién mostradas en la Figura 4.5 se pueden usar para
definir escenarios criticos de riesgo de tsunami y mapas de inundacién para la region. Aqui,
por ejemplo, se adoptan dos niveles de probabilidad caracteristicos: los percentiles 50 % y
95 %-5%, considerando el escenario Mw 8.4. La extensién y profundidad de la inundacién
proporcionan informacién sobre las areas vulnerables y su sensibilidad y variabilidad en la
evaluacién del riesgo de tsunamis. Asi, la metodologia desarrollada en este trabajo permite a
su vez identificar dreas menos sensibles a estas variaciones, las cuales se muestran en flechas

negras en la Figura 4.5.

Esto es particularmente ttil para la planificacion de la evacuacion por tsunamis, ya que
los enfoques deterministas actualmente no suelen acompanar sus modelos con una estimacién

de incertidumbre para escenarios de deslizamiento esperado en brechas sismicas.
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4.5. Numero de escenarios 6ptimo

En términos de la estimacion de la profundidad de inundacién, en la presente seccién
esta variable es analizada con respecto a su coeficiente de variacién (la desviacién esténdar
dividida por la media). Para poder estimar el nimero de escenarios necesarios para reducir
dicho coeficiente de variacién, fueron generados 500 escenarios de deslizamiento estocastico
con el Método de Variacién de Fase y a« = /5. Dichos escenarios fueron propagados en el
programa de simulacién de tsunamis COMCOT y se obtuvo su correspondiente mapa de
inundacién. A partir de estos 500 mapas de profundidad de inundacién, se hicieron 10 grupos
en los que cada uno contiene aleatoriamente 100, 200, 300 y 400 mapas de inundacién de los
500 obtenidos. Luego, con el fin de reducir la informacion se calcula la mediana de cada grupo
y posteriormente la desviacién estandar y la media para asi obtener el coeficiente de variacion
de las 10 medianas. Asi, se obtienen 4 coeficientes de variacién correspondientes a los grupos
de 100, 200, 300 y 400 mapas de inundacién. En la Figura 4.7 es posible observar la evolucién
del coeficiente de variaciéon a medida que se utiliza una mayor cantidad de escenarios.

a) =70.2 =70.18" =70.16" -70.14" =70.12" b) -70.2 =70.18" -70.18" -70.14"

-
U
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Figura 4.7: Evolucién del coeficiente de variacién con a)100, b)200, ¢)300 y d)400 mapas de

inundacion obtenidos de 500 realizaciones de deslizamiento estocéstico.
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Se observa en la Figura 4.7 como el coeficiente de variacién va decreciendo en funcién del
numero de escenarios. Si se consideran s6lo 100 escenarios, la Figura 4.7a) muestra que se
obtienen grandes valores para el coeficiente de variacién incluso de hasta 4 [m]. Sin embargo,
a medida que el nimero de escenarios aumenta el coeficiente de variaciéon va disminuyendo
a s6lo 1 [m], como se puede apreciar en la Figura 4.7d). La variabilidad de la profundidad
de inundacién disminuye en gran medida si se consideran 400 escenarios, aunque aun existen

pequenas variaciones.

Si bien en este trabajo se consideraron 100 escenarios de deslizamiento estocastico y por
ende la incertidumbre esperada fue calculada con 100 mapas de inundacién, el andlisis de
sensibilidad llevado a cabo en esta seccién muestra que serian requeridos por lo menos 500
escenarios como un namero 6ptimo para que los resultados se tornen estables, a pesar de que
un numero mas grande de realizaciones evidentemente aumentaria la precisién. Lo anterior
pone de relieve que futuros estudios necesitarian al menos 500 realizaciones de deslizamien-
to estocdstico para un andlisis completo de la variabilidad esperada en la profundidad de

inundacion.

4.6. Representatividad fisica y dependencia en la elecciéon de

la fase

El método desarrollado en este trabajo propone incorporar restricciones geolégicas en
realizaciones de deslizamientos estocéasticos y ademas, modificar la forma en la que se genera
la fase como una manera de obtener una representatividad fisica confiable de lo que sucede
en la placa. Sin embargo, y como se discutié en la revisién bibliografica correspondiente a
la seccién 1.3, existen trabajos que no utilizan ninguna restriccion fisica para la ubicacién
espacial de las asperezas en la falla y generan una matriz de fase aleatoria uniforme (Ruiz
et al., 2015).

El objetivo de la presente seccién es analizar cudl de las metodologias mencionadas ante-
riormente se acerca mas a la realidad: si utilizar un método en el que se incorporen restriccio-
nes geoldgicas como el Método de Variacién de Fase propuesto en este trabajo o un método

que deje todas las restricciones libres como el de Ruiz et al. (2015).

Con el fin de explorar la dependencia de la eleccion de la fase en los escenarios de desliza-
mientos estocastico fueron creados 500 escenarios con el Método de Variacion de Fase y 500

escenarios con una fase aleatoria uniforme.
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Luego, los 1000 escenarios fueron ingresados al programa de propagacion e inundacion
por tsunamis COMCOT y fue calculado el mapa de inundacién generado por cada una de

las configuraciones de deslizamiento heterogéneo.

A continuacién, la Figura 4.8 muestra la incertidumbre esperada con cada uno de los

métodos.
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Figura 4.8: Incertidumbre en la profundidad de inundacién esperada utilizando 500 esce-
narios de deslizamiento estocéstico generados con a)Método de Variacion de Fase y b)fase

aleatoria uniforme.

Es posible observar que existe una gran diferencia entre la incertidumbre esperada con
500 escenarios basados en el Método de Variacién de Fase, mostrada en la Figura 4.8a),
y la incertidumbre esperada con 500 escenarios generados con una fase aleatoria uniforme,
mostrada en la Figura 4.8b). El primer método alcanza una incertidumbre méxima de 6.5
[m], mientras que con el segundo método se alcanza una incertidumbre méxima de 12.1 [m)]
y la variabilidad es considerablemente mas grande. En adicién, la penetracion tierra adentro

es mucho mayor utilizando una fase aleatoria uniforme.

En este trabajo, se considera que la forma maés realista de generar escenarios estocasticos
es la incorporacion de las mediciones de acoplamiento intersismico en los deslizamientos. Sin
embargo, lo anterior implica una gran premisa: el acoplamiento intersismico es representativo
del ciclo y es representativo de lo que podria ocurrir, la cual corresponde a una hipétesis
con respecto al modelo conceptual fisico que se esta utilizando. Es decir, en la metodologia

propuesta en este trabajo se cree que el acoplamiento intersismico es una estimacién razonable
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y se asume que es una variable que va a controlar el movimiento en la placa. Si lo anterior es
véalido y el acoplamiento intersismico realmente entrega las zonas en las que futuros terremotos
podrian ocurrir, aun asi es necesaria una caracterizacion confiable de esta variable en la placa.
Los resultados estaran siempre sujetos a la calidad y veracidad de las mediciones GPS en la

zona de subduccién.

Para el caso de Chile, todos los sensores GPS estan ubicados en la costa, por lo tanto no
se tiene la resolucion suficiente para conocer qué es lo que sucede en el limite up-dip de la
placa. En efecto, Marianne Métois, autora del modelo de acoplamiento intersismico utilizado
en este trabajo y referenciado como Métois et al. (2013), explica que en su modelo no tienen
la cobertura de datos necesaria para resolver el valor del acoplamiento en los primeros 10
km de profundidad en la fosa. No incluir mediciones para los 10 primeros kilémetros en la
placa no es una decisién que deja sin efecto los resultados, sino que evita que estos tengan
un sesgo importante hacia altos valores de run-up en la costa. El trabajo de Lgvholt et al.
(2012), por ejemplo, muestra que se obtienen altos valores para el coeficiente de variacién
en los casos de ruptura superficial y en los casos de fallas con un dip menor, mientras que
las fallas profundas y las fallas con mayor dip dieron lugar a menos variacién. A pesar de
lo anterior, como el modelo de acoplamiento intersismico de Métois et al. (2013) no contaba
con mediciones someras en este trabajo se decidié respetar el modelo de entrada tal como
venfa y no incluir subfallas méas alld de donde termina el modelo (o hacer el deslizamiento
de estas subfallas igual a cero), ya que de todas formas los resultados de inundacién partirdn
desde un umbral en el que cualquier caso que incluya mediciones poco profundas sera peor
que los obtenidos sin incluir dichas profundidades. Se asume entonces que esto puede incurrir
en errores subestimando los resultados de inundacién obtenidos en la costa. Para trabajos
futuros, es necesario complementar con otras mediciones la falta datos de lo que ocurre en

los primeros 10 [km] en el limite up-dip de la placa.

La metodologia desarrollada en este trabajo estd basada en los conocimientos que se tienen
de la placa e introduce cierta variabilidad que esta bien representada por el valor de «, el cual
puede llevar a incluir més o menos configuraciones y escenarios. Por otro lado, podria pensarse
que utilizar una fase aleatoria uniforme y ninguna restriccién es la mejor metodologia, sin
embargo, esto introduce un sesgo importante a altos valores de incertidumbre, tal como lo
muestra la Figura 4.8b), ya que se le asigna un peso artificial a escenarios en zonas que no
deberian deslizar y en las que se cree que no deberian ocurrir terremotos, generando una

variacion significativa del mapa de profundidad de inundacién.
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Asi, se considera que la metodologia propuesta en este trabajo responde eficientemente a
los datos y conocimientos que actualmente se tienen de la zona de subduccién adyacente al
norte de Chile y que en la medida que se cuente con adecuada informacién y con mediciones
confiables en la placa, dicha metodologia permitiria incorporar estas restricciones geoldgicas

de una manera facil y eficaz para la estimacion del peligro por tsunami.
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CONCLUSIONES

En este trabajo se desarrollé una nueva metodologia que incorpora el acoplamiento in-
tersismico presentado por Métois et al. (2013) para el norte de Chile, especificamente el
segmento central frente a la ciudad de Iquique que alberga un evento de magnitud Mw 8.4,
en la generacién de deslizamientos estocésticos mediante el procedimiento de sintesis espec-
tral. Esta metodologia genera campos aleatorios de deslizamiento que tienen propiedades

estadisticas equivalentes y representan el deslizamiento real, método presentado por Goda
et al. (2014).

En la etapa de validacién del nuevo método, en donde se utilizo la solucién de fuente finita
invertida de Hayes et al. (2014) para terremoto del 1 de abril de 2014 Mw 8.1, se concluye que
la funcién de correlacién de von Karman obtiene mejores resultados por sobre las funciones de
correlaciéon Gaussiana y Exponencial en la generacién de campos de deslizamiento aleatorios.
Lo anterior podria deberse a que la funcién de correlacion Gaussiana genera un espectro
que decae rapida y parabdlicamente hacia potencias muy pequenas, no alcanzadas por el
espectro original. Por su parte, la funciéon de correlacién Exponencial tiene un decaimiento
espectral similar a la funcién de von Karman, sin embargo, esta ultima entrega un menor
error conjunto, debido precisamente a que se puede modificar el exponente de Hurst en el

decaimiento del espectro tedrico.

En la siguiente etapa, con el fin de mantener la estructura espacial de la distribucion
de acoplamiento intersismico del segmento central en las realizaciones estocésticas, en este
trabajo se desarrollé un Método de Variacién de Fase para la construccién de los coeficientes
de Fourier complejos, el cual consiste en retener la fase espectral y a continuacién, introducir
un ruido aleatorio normalmente distribuido multiplicado por «, donde « es un parametro
unico que controla la variabilidad en la distribucién. Este parametro puede ser modificado a
voluntad, dependiendo de los resultados de deslizamiento estocastico que se quieran obtener.
Para los requerimientos de este trabajo se concluye que o« = 7/5 obtiene los resultados

deseados.
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En cuanto al efecto en los perfiles de las ondas de tsunami en la costa y en las alturas de
tsunami en tierra de las 100 diferentes realizaciones de deslizamiento estocédstico generados,
los resultados de los marebgrafos virtuales muestran que en el puerto de Arica el tsunami
llega a la costa a los 20 minutos de generado el rompimiento, y que alcanza amplitudes de
hasta 4 [m], incluso pasados 3 horas y 20 minutos. En el puerto de Iquique el tsunami llega
a la costa practicamente al instante, y sélo unos pocos modelos registran un descenso en el
nivel del mar en la primera ola. Las ondas sucesivas mantienen una amplitud cercana a los
6 [m] incluso pasados las 2 horas y 40 minutos. Lo anterior es 1til para concluir que no es
necesario un descenso en el nivel del mar para la ocurrencia de un tsunami, que la primera
ola no siempre es la mas destructiva y que el peligro de un tsunami puede durar varias horas

después de la llegada de la primera onda.

Los resultados de profundidad de inundacién ponen de relieve una fuerte sensibilidad de
las alturas de las olas de tsunami en tierra a las caracteristicas espaciales del deslizamiento,
con una incertidumbre de inundacién de hasta 4 [m]. Sin embargo, la metodologia también
permite identificar areas menos sensibles a estas variaciones. Por otro lado, la naturaleza no
lineal de la propagacién e inundacién del tsunami hace que la propagacién de la distribucién
deslizamiento media se desvie significativamente de la inundaciéon media. Las curvas de riesgo
de inundacién y la variabilidad espacial son ttiles para la planificacién de la evacuaciéon por
tsunamis y la evaluacién y cuantificaciéon de la influencia de las distribuciones de deslizamiento

de terremotos en escenarios criticos de peligro por tsunami.
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