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Obtener parametros de la fuente sismica a partir de datos sismoldgicos y/o geodésicos es de
suma importancia en la caracterizacion de la fuente de terremotos, lo cual cobra especial relevancia
en sistemas de monitoreo sismico en tiempo real. Existen modelos y metodologias que permiten
realizar estas inferencias asumiendo distintos niveles de complejidad en el modelo de la fuente
sismica. Sin embargo, la inversién simultdnea del tensor de momento y funcién fuente temporal
utilizando datos regionales y de campo cercano de terremotos es un tema poco estudiado. El obje-
tivo principal de este trabajo es invertir la funcién fuente temporal y el tensor de momento sismico
utilizando datos sismoldgicos de campo cercano y regional. Para ello se planteé una metodologia y
se desarroll6 una herramienta computacional propia, la cual se usé para estudiar parametros de la
fuente de sismos magnitud M, > 6.0 ocurridos en la zona Norte de Chile.

El cédigo computacional se escribi6 en lenguaje de programacion Python, el cual permite in-
vertir el tensor de momento sismico y la funcién fuente temporal usando registros de campo cer-
cano. Para calcular las funciones de Green del medio se utilizaron los programas computacionales
Computer Programs in Seismology (CPS). El programa de inversion lee las funciones de Green
precalculadas y minimiza el error de ajuste entre los sismogramas sintéticos y observados usando
el método de minimos cuadrados para estimar las componentes del tensor de momento. La funcién
fuente se parametrizé como la suma de funciones bases, donde las amplitudes de éstas son las in-
cognitas del problema. Para estimar la funcién fuente se aplico la técnica de minimos cuadrados no
negativo con un término adicional de regularizacién que impone una condicién de suavidad sobre
la funcion fuente. El codigo realiza la busqueda del mejor centroide espacial para el ajuste de los
datos, para ello itera primero en latitud y longitud, fijando la profundidad, y una vez obtenidas las
coordenadas Optimas realiza una segunda iteracién esta vez en profundidad.

La metodologia se aplic6 a eventos de la secuencia sismica del terremoto de Pisagua del 2014,
M,, 8.1, y aun evento ocurrido el 2011 a 130 km de profundidad en la zona de estudio. El andlisis
de las soluciones obtenidas de los eventos estudiados muestra que los resultados son confiables y
robustos al compararlos con soluciones publicadas por agencias sismoldgicas, pudiéndose incluso
obtener relaciones entre la funcidn fuente y las caracteristicas del evento tales como su magnitud o
profundidad (superficial, en la zona de contacto o profundo). El método de inversion si bien posee
algunas limitaciones que pueden ser mejoradas, logra recuperar el tensor de momento y la funcién
fuente en forma robusta. Las diferencias observadas con otras soluciones se encuentran en el rango
de error y se observa que la funcion fuente depende de la zona sismogénica en donde ocurre.
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Capitulo 1

Introduccion

Chile se ubica en una de las zonas de subduccién en la que ocurre la actividad sismica y vol-
canica mds intensa en todo el planeta. Chile se extiende a lo largo de un margen convergente en
el que domina la subduccion de la placa de Nazca bajo la placa Sudamericana, siendo uno de los
escenarios geodindmicos propicios para la ocurrencia de una gran diversidad de terremotos que
ocurren a distintas profundidades y que alcanzan grandes magnitudes, entre los que destacan los
terremotos que ocurren en el contacto sismogénico. Entre estos grandes eventos sismicos ocurridos
en Chile se pueden mencionar, M, 9.5 de Valdivia (1960) (e.g. Astiz & Kanamoril (1986))), M,, 8.8
de Maule (2010) (e.g. Moreno et al. (2010); Vigny et al. (2011); Delouis et al. (2010) ), M, 8.1 de
Pisagua (2014) y M,, 8.4 de Illapel (2015) (e.g. Tilmann et al.| (2016)).

El terremoto M, 8.1 de Pisagua del 1 de Abril del 2014 (e.g. |Schurr et al. (2014); Lay et al.
(2014), |Hayes et al.|(2014)); Ruiz et al.|(2014))) generd una ruptura de aproximadamente 150 km de
largo entre los 19.5°S y los 21°S, rompiendo un segmento intermedio de la gran brecha sismica del
norte de Chile. El dltimo gran terremoto ocurrido en dicha laguna fue el terremoto M, 8.8 de 1877
que se estima debio extenderse en términos de la zona de ruptura por mas de 500 km de longitud
desde Arica hasta la peninsula de Mejillones (e.g. Comte & Pardo (1991); Kausel (1986))). La pre-
sencia de esta brecha sismica y la espera de un gran terremoto en la zona norte de Chile motivé
el interés de instalar diferentes observatorios que involucraron a distintas instituciones y universi-
dades. Uno de estos observatorios y con el cual se trabajard corresponde al observatorio geofisico
llamado Integrated Plate boundary Observatory Chile (IPOC) creado producto de la colaboracion
de instituciones tales como GFZ Postdam, CNRS Francia, Ecole Normale Supérieure Francia, Freie
Universitat Berlin, GEOMAR Alemania, IPGP Francia, PUC Chile, Universidad Catdlica del Norte
y la Universidad de Chile. IPOC di6 lugar a la instalacién de una gran diversidad de instrumental
geofisico (e.g., GPS, sismémetros de banda ancha, acelerometros, inclinémetros, intrumentos mag-
netoteldricos y otros que permiten medir el movimiento de las fallas) que garantizaban una buena
cobertura de estaciones con la cual fue posible registrar completamente la secuencia sismica del
terremoto M, 8.1 de Pisagua 2014, incluyendo el terremoto mismo, sus precursores y réplicas.

Este estudio esta principalmente enfocado en estudiar sismos ocurridos en la zona norte de Chi-
le, siendo uno de los objetivos principales caracterizar la fuente sismica mediante el modelamiento



de las formas de onda. Dada la buena cobertura de estaciones en la zona con registro en continuo,
el norte de Chile es un 4rea de estudio ideal para caracterizar los pardmetros de la fuente de terre-
motos. Asi, por ejemplo, el andlisis de las réplicas del terremoto de Pisagua permitird determinar
y conocer las diferencias en profundidad de eventos sismicos ocurridos en el norte de Chile y ca-
racterizar propiedades radiativas de estos eventos en el drea de estudio. Para ello se estudian los
parametros de la fuente sismica y su dependencia con ciertas variables (tales como la profundidad,
la magnitud, el tipo de contacto entre otros) de la zona sismogénica asociadas esencialmente con la
zona del contacto en donde se producen los eventos a analizar.

Obtener parametros de la fuente sismica a partir de datos sismoldgicos y/o geodésicos es de su-
ma importancia en la caracterizacion de la fuente de terremotos, lo cual cobra especial relevancia en
sistemas de monitoreo sismoldgico en tiempo real. Hoy en dia, el esfuerzo de la comunidad cientifi-
ca se ha volcado en la caracterizacion rapida de la fuente sismica (e.g. Pasyanos et al.|(1996); |Kuge
(2003); |Hayes et al.| (2006); |Kanamori & Rivera (2008); Duputel et al.|(2012);|Delouis (2014))). La
inversion del tensor de momento sismico y de la funcién fuente temporal de grandes terremotos es
un tema recurrente e importante en sismologia, ya que permite conocer las caracteristicas del sismo
(e.g. mecanismo focal, magnitud) y su proceso de ruptura.

Existen modelos y metodologias que permiten realizar estas inferencias asumiendo distintos ni-
veles de complejidad en el modelo de la fuente sismica. A modo de ejemplo, proyectos como el
Global Centroid Moment Tensor (GCMT) calculan el tensor de momento del centroide a escala
mundial utilizando registros de instrumentos banda ancha globales (Dziewonski et al.|(1981); Eks-
trom et al.|(2012)), por otro lado, agencias como el United States Geological Survey (USGS) y
el National Earthquake Information Center (NEIC) han implementado metodologias para obtener
el tensor de momento sismico en tiempo real (e.g. usando el método de la W-Phase, Hayes et al.
(2006)).

Sin embargo, la inversion simultdnea del tensor de momento y funcién fuente temporal uti-
lizando datos regionales y de campo cercano de terremotos es un tema poco estudiado. En esta
area de investigacion, los programas computacionales Computer Programs in Seismology (CPS)
desarrollados por |Herrmann| (2013) permiten realizar la inversion del tensor de momento sismico
utilizando datos banda ancha regionales y asumiendo una funcién fuente a priori del tipo impulsiva
o triangular. En esta misma linea de trabajo, se han desarrollado metodologias similares que estan
orientadas a la determinacion répida de tensores de momento sismico en el campo regional (e.g.
Pasyanos et al.| (1996)). Tanto en los trabajos de |Herrmann| (2013)) y |Pasyanos et al.| (1996)), la
funcién fuente temporal es descrita por una dnica funcién simple.

Otros autores han incursionado en el problema de caracterizar la funcién fuente, por ejemplo,
Kuge| (2003) realiza el modelamiento de la funcién fuente temporal a partir de la inversion de pa-
rdmetros de la fuente utilizando datos de campo cercano, donde determina primero el tensor de
momento sismico con una fuente puntual y luego estima la tasa de momento sismico usando un
modelo de falla finita. Para esto utiliza los datos de la red sismoldgica de Jap6n y eventos sismicos
que presentan una buena cobertura de estaciones y sélo para el caso de terremotos corticales que



ocurren al interior del continente.

Por otro lado, |Weber (2009) calcula el tensor de momento sismico en funcién del tiempo, uti-
lizando una inversién con norma L1, y en base a este resultado obtiene la funcién fuente temporal
usando datos banda ancha en campo regional. |Delouis et al. (2009) determina la magnitud de mo-
mento de los terremotos y una aproximacion al tensor de momento usando registros de campo
cercano. La metodologia est4d basada en generar diferentes escenarios de terremotos con sus res-
pectivas formas de onda, las cuales son almacenadas en una base de datos sintética que se usa a
posteriori para estimar la magnitud de eventos reales. Una vez ocurrido el sismo se comparan los
valores del nivel espectral de los sismogramas observados para una cierta magnitud y distancia,
con el mas parecido en dicha base de datos, obteniendo asi pardmetros que permiten estimar una
magnitud de momento.

Posteriormente, en otro articulo de|Delouis| (2014)), el autor propone una metodologia mas com-
pleta para calcular el mecanismo focal y la distribucién espacio/temporal de momento suponiendo
una fuente lineal, para esto el autor desarrolla un algoritmo de busqueda donde prueba diferentes
parametros focales para crear datos sintéticos, los cuales son posteriormente comparados con los
registros observados. Finalmente se selecciona el resultado que presente el mejor ajuste de las for-
mas de onda sintéticas con las observadas, dado un criterio que mide la calidad del ajuste.

En el trabajo de|Yagi & Nishimura (2011)) se propone un método que permite invertir el tensor de
momento en fuente puntual, asumiendo una funcién fuente triangular, usando sismogramas regis-
trados en campo cercano. En base a esta metodologia los autores son capaces de estimar el tensor
de momento y la duracién de la fuente del terremoto para el caso de una funcidon fuente simple.

Motivados en contribuir al entendimiento de la ruptura sismica por medio del célculo y andlisis
de la distribucién de la tasa de momento en el tiempo y de las caracteristicas de la fuente sismica
se busca desarrollar una herramienta computacional que permita realizar la inversion de la funcién
fuente temporal y del tensor de momento sismico utilizando datos de campo cercano y regional.
Analizando las propiedades de la funcion fuente obtenida de datos reales se espera poder asociar
propiedades radiativas de la fuente con la zona sismogénica en la que se genero el sismo.

La zona de contacto sismogénico presenta segmentacion a lo largo de manteo, donde se han de-
finido cuatro zonas sismogénicas, A, B, C,y D de acuerdo a|Lay et al.| (2012)(figura . La zona
A es la mas cercana a la fosa y la zona D la més profunda. En particular, la zona A es usualmente
asismica, y es la zona que genera los llamados tsunami-earthquakes (Kanamori, |1972). En base a
las funciones fuente obtenidas en este trabajo y conociendo la zona en que ocurre el sismo, se busca
relacionar propiedades radiativas de la fuente sismica con la zona del contacto y la profundidad en
la que se generd. Con esto se busca determinar y caracterizar, a un primer orden de un punto de vis-
ta sismoldgico, la zona de ruptura en el norte de Chile, es por esto que la metodologia desarrollada

en esta tesis se aplicard principalmente a registros de las réplicas del terremoto M, 8.1 de Pisagua
del 2014.



Esta herramienta computacional permitird estimar la funcién fuente y se podra caracterizar la
complejidad de la funcién fuente temporal (e.g. duracion, contenido de frecuencias, forma y caida
espectral) y estudiar detalladamente las caracteristicas de la fuente sismica, tales como el momento
sismico y su distribucion en el tiempo. Ademads permitird calcular el tensor de momento sismico
completo y sus componentes.



1.1. Objetivos

1.1.1. Objetivo principal

El objetivo principal de este trabajo corresponde a la inversion de la funcion fuente temporal y
el tensor de momento sismico utilizando datos sismoldgicos de campo cercano y regional.

1.1.2. Objetivos especificos

e Comprender y aplicar el proceso necesario para obtener estimaciones del tensor de momento
sismico usando los programas CPS.

e Desarrollar una herramienta computacional propia que permita estimar el tensor de momento
sismico y la funcién fuente temporal de un evento usando registros de campo cercano y del
campo regional.

e Investigar la robustez y limitaciones de la metodologia propuesta en el punto anterior, anali-
zando casos de estudio provenientes de sismos sintéticos y reales.

e Comparar y caracterizar diferentes funciones fuentes obtenidas para sismos M, > 6.0 en la
zona Norte de Chile.



Capitulo 2

Marco teorico

Determinar las caracteristicas de la fuente sismica ha sido uno de los problemas fundamentales
en sismologia. Para resolver este problema se realiza una representacion fisica y matematica del
campo de desplazamientos producido por un terremoto. El campo de desplazamientos depende de
diferentes pardmetros y efectos, como lo son la trayectoria de las ondas sismicas en el medio, las
caracteristicas del sitio y los efectos de la fuente sismica.

La representacion de la fuente sismica es compleja, ya que esta se extiende en un drea o volu-
men definido, ocurre en un cierto instante de tiempo, y ademds involucra movimientos, entendidos
como discontinuidades en la fuente, que varian en direccion y magnitud. Sin embargo, la fuente
sismica se puede representar considerando una fuente simple, es decir una fuente representada por
una fuerza uni-direccional, impulsiva, que se localiza en un cierto punto del espacio y se aplica en
algtn instante de tiempo. Esta seria la fuente sismica mds simple que se puede modelar.

Una fuente sismica més general se puede complejizar incluyendo pares de fuerzas distribuidas
por ejemplo, o introduciendo otros pardmetros y modelos fisicos de ruptura de la fuente. Para esto
se necesitan dos componentes bdsicas para modelar el movimiento producido por un terremoto, las
funciones de Green del medio y el llamado tensor de momento sismico.

Gran parte del presente marco tedrico se baso en el libro delAki & Richards| (1980), hasta apro-
ximadamente la ecuacién [2.12]

2.1. Funciones de Green

El campo de desplazamiento producido por una fuente simple unitaria corresponde a las funcio-
nes de Green elastodinamicas del problema. Si una fuerza impulsiva es aplicada en el punto, x = &,
tiempo ¢ = 7 y en la direccidn n, entonces se puede escribir la :-ésima componente del desplaza-
miento en un punto (X, t) cualquiera como G, (X, t; &, 7). Claramente dicha funcién de Green es



un tensor y depende de las coordenadas de la fuente y del receptor, y debe satisfacer la siguiente
ecuacion de movimiento en el volumen V/,

d? d d
p@Gm =0m0(x— &)+ d_xj (Cijkld_lekn) (2.1)

Se utilizardn siempre condiciones iniciales nulas, que corresponden a que G(x, t; €, 7) y su deri-
vada temporal con respecto a ¢, G(X, t; &€, 7), son cero para cualquier t < 7y x # €. Para especificar
la unicidad de G queda considerar las condiciones de borde en la superficie S que encierra al volu-
men V/, pero dichas condiciones dependeran del caso de estudio o la aplicacidn de estas.

Si las condiciones de borde son independientes del tiempo, entonces el tiempo de origen puede
ser ajustado como convenga, de aqui y usando la ecuacién anterior se observa que G depende de ¢
y 7 s6lo en la combinacién ¢t — 7. Entonces,

G(X> t; 57 T) = G<X>t - T €> 0) = G(Xv _t; €7 _7—) (22)

la cual es una relacion reciproca entre los tiempos de la fuente y del receptor.

Si G satisface condiciones de borde homogéneas en la superficie externa .S, entonces se puede
utilizar la relaciéon obtenida del campo de desplazamiento, deducida usando el teorema de Betti
(ecuacién [2.3)) para obtener una relacién reciproca entre la posicién de la fuente y del receptor.
Dicho teorema establece,

/_Z dt ///V {u(x,t)-g(x, 7 —t) —v(x,7 —t) - f(x, )} dV (2.3)
= /_Z dt//S{V(X,T —t) - T(u(x,t),n) —u(x,t) - T(v(x,7 —t),n)} dS

en donde T(u(x, t), n) representa las tracciones que actuan sobre la superficie S y n es la normal
externa a dicha superficie.

Entonces, si se considera que f corresponde a una fuerza impulsiva unitaria con direccién m
aplicada en el punto x = &, y tiempo ¢ = 71, y que g es una fuerza impulsiva unitaria con direccién
n aplicada en x = &, y en el tiempo ¢ = —7,. Ademas teniendo que u; = Gy, (X, 6, €,,71) Y
v; = Gin(X,t; &5, T2) y usando la ecuacion 2.3| se obtiene que,

Gnm(€27 T+ T2, €17 Tl) = Gmn<€17 T — T, £27 _7—2) (24)

usando 7, = » = 0, entonces la ecuacion se vuelve,

Gnm(£277—;€170) = Gmn(€177;5270> (25)



que implica una relacién de reciprocidad espacial. Por otro lado si se escoge 7 = 0 entonces la
ecuacién 2.4 queda asf,

Gnm<€27 T2; €17 Tl) = Gmn(€17 —T1; 627 _7—2) (26)

la ecuacidn anterior implica una reciprocidad en el tiempo y espacio.

2.2. Teorema de representacion

Por otro lado si usa la ecuacién con las funciones de Green para un campo de desplaza-
miento, por lo que se puede representar un campo de desplazamiento general diferente dentro del
volumen V. Especificamente, se estd interesado en encontrar una expresion para el desplazamiento
u dadas dos fuerzas f, y g, sobre un volumen V' y con condiciones de borde en la superficie S. Si
se incorpora en la ecuacion [2.3]las fuerzas de cuerpo g;(x,t) = 6,,6(x — £)d(¢), donde la solucién
correspondiente es v;(X,t) = G;,(X, t; €, 0), entonce se obtiene que,

un(x,t):/Zdt///vfi(x,t)Gm(x,T—t;E,O)dV+ (2.7)

/ T / /S (Gon(%, 7 — €, 0) T3 (u(x, £), 1) — ws(x, O)esmn; Gpna (%, 7 — £ €,0)} dS

Antes de realizar una interpretacién fisica de la ecuacién anterior es util intercambiar los sim-
bolos x y £ y los simbolos ¢ y 7. Esto permite que el par (x, ¢) corresponda a una posicién y tiempo
general en el cual se evalia el desplazamiento, considerando que la integral de volumen y superfi-
cie varfan y se describen con una convolucién temporal en la coordenada £. Entonces la ecuacion

queda
n — ood i\Sy Gm s UL— T ,OdV 2.8
w=["at [ [ [ senGutet - rixoav+ e8)
/00 dt//g{Gin(g,t—T;X,O)Ti(ll(ﬁ,T),l‘l)—ui(g,T)CijklanknJ(E,t—T;X,O)}ds

Esta ecuacion corresponde a la primera forma del llamado Teorema de representacion de fuentes
sismicas. Este teorema establece un método en el cual el desplazamiento u en un cierto punto se
forma por las contribuciones dadas por, una fuerza de volumen f actuando sobre V', més la contri-
bucién dada por una traccién T(u, n), y el mismo desplazamiento u, que ocurren en la superficie
S. La funcién de Green posee una fuente en X, y cuyo punto de observacion corresponde a £ y
se desea que el punto de observacion se encuentre en X, ya que con esto el desplazamiento total
corresponderia a la suma (integral) de las contribuciones de los desplazamientos en cada punto x
dado un cierto elemento de volumen y de superficie del volumen. Para esto es necesario considerar



el teorema reciproco para G, pero dicho teorema requerira ciertas condiciones.

Se pueden estudiar dos casos diferentes. El primero considera que las funciones de Green se
encuentran determinadas por un borde rigido en la superficie S, entonces se puede escribir que G"€*
corresponde a nuestra nueva funcién y posee condiciones de borde tales que G”gld(é ,t—7;%,0) =0
para todo & en S, entonces la ecuacion [2.8] se convierte en,

/OO dT///fi(.ﬁ,T) Ggfid(x,t—f;g,o) dv (2.9)
/ dT//uzé T) Cijht Mj = ag G"8(x,t — 7;€,0) dS

De la misma forma, se puede escribir como funcién de Green a G™¢, lo cual implicaria que el
término de la traccion, ¢;jn;(0/0&)Gie(€,t — 7;%,0) = 0, para cualquier £ en S, reemplazando
se encuentra que,

Un(x,t) = /Oo dT/// fi(&,7) Gie(x,t — 7;€,0) dV (2.10)
4 / dT//Gtreext—TéO) J(u(€, 7),m) dS

Las ecuaciones numeradas de la [2.8] a la [2.10| corresponden a las diferentes formas del teo-
rema de representacion y cada una de estas ecuaciones se pueden usar en diferentes estados de
esfuerzo/deformacion y condiciones de borde. Juntas parecen contradecirse, sin embargo como la
traccion y el desplazamiento no pueden especificarse independientemente en la superficie de un
medio elastico, no existe tal contradiccion.

2.2.1. Teorema de representacion para una fuerza interna

El teorema de representacion es una poderosa herramienta en la teorfa de la fuente sismica, con-
sidera el caso en que una superficie S tenga incluida dos superficies internas adyacentes que estan
contenidas dentro de un volumen V. Esta representacion de la fuente sismica se basa en el trabajo
de Reid|(1910), quién a partir de un estudio de la falla de San Andrés, antes y después del terremoto
de San Francisco de 1906, muestra que el movimiento debido a un terremoto se debe a la radiacién
de ondas sismicas eldsticas producto de deslizamientos espontdneos en fallas geolégicamente acti-
vas. Con esta definicion de fuente sismica se busca comprender el proceso de deslizamiento de una
falla y las ondas eldsticas radiadas desde ésta, para lo cual se usa el teorema de representacion.

Para usar las ecuaciones y [2.10} se toma una superficie del volumen V' consistente con una
superficie externa .S, y un segmento llamado X (superficie interna dentro de V') donde ocurre la dis-
continuidad de desplazamientos, y que se encuentra libre de tracciones. Entendiendo que estamos
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en una abstraccion vectorial, se puede realizar una separacion infinitesimal en Y en donde ¥t y
Y.~ corresponden a dos superficies internas adyacentes cuyas normales se oponen la una de la otra
sobre las caras de la falla (figura [2.1).

Figura 2.1: Medio elastico finito definido por un volumen V' encerrado por una superficie externa S'y superficie interna
3.

Si el deslizamiento (discontinuidad del campo de desplazamientos) ocurre a través de X2, enton-
ces la discontinuidad del campo de desplazamientos y la ecuaciéon de movimiento propuestas ya
no se cumplen para todo el volumen al interior de .S. Sin embargo, el teorema de representacion
de De Hoop-Knopoff (Burridge & Knopoff| (1964)) si se satisface al aplicarlo sobre el volumen V'
encerrado por la superficie S + X7 + X7,

Ahora bien, la superficie S ya no es directamente el foco de interés, y por ello se asume que
ambos, u (desplazamiento) y G (funcién de Green), satisfacen las mismas condiciones de borde
homogéneas sobre .S, pero no en X. Entonces de[2.8] usando la ecuacién[2.5]y renombrando algunas
variables e indices, se tiene que,

u(x,1) — /Oo dT///fpm,T) G (%, — 77,0 dV (1) @.11)
4 / dT//{[uléT g 132002 agq "y t—rﬁO)]}

= Gt =7;€,0) T,(u(, 7),v)] d%

donde 1) es una posicion general dentro del volumen V', y £ es una posicién general sobre 3. Los
términos encerrados por [-| se deben entender como la discontinuidad que se genera a través de X.
La normal externa a la superficie > es representada por v.

En esta descripcion aun no se ha asumido nada para las condiciones de borde sobre >.. Aunque
la eleccion para u debe ajustarse a las propiedades actuales del desplazamiento y la traccion a lo
largo de la superficie de ruptura de falla, la eleccién de G puede ser modificada de cualquier manera
que sea util. Entonces, para u, el deslizamiento sobre la falla toma un valor distinto de cero, pero
la continuidad en la traccién implica que T(u, ) = 0. El camino més comun y simple usado para
establecer una propiedad definida de G sobre ¥ es tomar un ¥ como una superficie artificial a través
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de la cual G y sus derivadas son continuas, entonces G satisface la ecuacién de movimiento 2.1
incluso en Y. Esta es la forma més sencilla de estimar una funcién de Green para el volumen V' y en
ausencia de fuerzas de cuerpo, se tiene la siguiente representacion para el campo de desplazamiento
u(x, t),

Un(X, t) = /_(:) dr //; [Ul(g,T)] Cijpg Vjaié_anp(X,t — T;g,O) dX (212)

No es una sorpresa que la discontinuidad de desplazamiento sobre la falla es suficiente para
determinar el campo de desplazamientos en todo el volumen V, lo cual también era de esperar con
el teorema de unicidad. Sin embargo, en una primera vista, es sorprendente que no tener condicio-
nes de borde sobre 3. sea necesario para que las funciones de Green describan la propagacion de
ondas elasticas desde la fuente sismica. Uno esperaria que el movimiento ocurriera sobre la falla
estableciendo ondas que se difractarian de alguna manera sobre la superficie de falla. Pero aun-
que esta interaccion complica la determinacién de la funcién de deslizamiento [u(&, 7)], esto no
entra en la determinacién de la funcion de Green usada en [2.12] y de hecho, muchos sismélogos
usan esta ecuacion para calcular los movimientos creados por algin modelo asumido de la funcién
discontinuidad de deslizamiento.

2.3. Tensor de momento sismico

El tensor de momento sismico es una representacion tensorial (tensor de segundo orden) que
describe la fuente sismica tomando en cuenta propiedades de la discontinuidad de desplazamiento
y de la orientacion de la superficie de la falla. Dicho tensor caracteriza toda la informacion acerca
de la fuente sismica que se pueda observar en las ondas sismicas cuya longitud de onda sea mucho
mayor que la madxima dimensién lineal de la superficie Y. En este caso se puede asumir que la
fuente estd definida por una fuente puntual con un cierto patrén de radiaciéon. Luego, usando el
producto de convolucién temporal, *, la ecuacion se puede reescribir como

Un(X, t) = //Z\)[Ul] Vj Cijpq * %an dx (213)
q

donde se debe considerar que el producto de convolucién entre una funcioén f(t) y g(t),es fx g =

I3 f(T)g(t —7)dr = [} f(t —T)g(r)dr = [ f()g(t — T)dr siempre y cuando f(t)y g(t) sean
nulas paraun ¢ < 0.

Para interpretar el tensor de momento, se pueder decir que si Xy () es la amplitud de una fuerza
aplicada en la direccién p en el punto £ con una variacién temporal cualquiera, entonces la con-
volucién X, * G, entrega la componente n del desplazamiento calculada en (x,¢) debido a una
fuerza aplicada en el punto &.

Generalizando, si la fuerza aplicada en € es F(&, ), entonces se debe realizar una suma sobre
el indice p y escribir F), x G, para calcular asi la componente n del desplazamiento en (x,t).
Para discontinuidades en el desplazamiento como en hay que derivar G,,, con respecto a las
coordenadas de la fuente §,. Dicha derivada espacial es equivalente (fisicamente hablando) a tener
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una Unica cupla (un par de fuerzas) cuyo brazo se encuentra en la direccion §,, entendiendo que la
fuerza se aplica en un cierto punto £ ubicado en X.. La suma sobre ¢ en la ecuacién dice que
cada componente del desplazamiento en x es equivalente al efecto de las sumas de cuplas distribui-
das en X..

Para tres componentes de la fuerza en tres posibles direcciones, existen nueve cuplas genera-
lizadas como las que se muestran en la figura [2.2] Entonces la fuerza de superficie equivalente
correspondiente a un elemento de superficie infinitesimal d>(§) puede ser representada como una
combinacién de nueve cuplas. La representacion general necesita incluir cuplas cuya fuerza y bra-
zo sean en la misma direcciéon como los casos (1,1), (2,2) y (3,3) de la figura [2.2] las cuales son
llamadas vector dipolo o dipolos.

3 3 3
(1,1 (1,2) (1,3)
2 2 2
1 1 1
3 3 3
2,1 2,3
5 2
1 1
3 3 3
(3,1) (3,2) (3,3)
2 2 2

Figura 2.2: Representacién de las nueve cuplas que son requeridas para obtener las fuerzas equivalentes para una
discontinuidad de desplazamiento sobre una superficie X orientada en forma general en un medio eldstico anisotrépico
(Aki & Richards)|1980).

Dado que el término [u;]v;c;jp, ¥ 0G .,/ 0€, en la ecuacién es la componente n de un cierto
campo medido en el punto x dada una cupla ubicada en la coordenada &, se deduce que [u;]v;¢;jpq
es la fuerza en la cupla (p, ¢). La dimensién de [u;]v;c;jp, corresponde a momento por unidad de
area, lo cual tiene sentido ya que la contribucién del momento total del punto £ debe ocurrir en un
elemento de superficie infinitesimal d32, centrado en &. Entonces se define el tensor,

Mpq = [Wi]VjCijpq (2.14)

12



que corresponde a la componente (p, ¢) del llamado tensor densidad de momento sismico m. En
términos de simetria del tensor, que depende del tiempo, el teorema de representacion para el campo
de desplazamiento calculado en x dada una discontinuidad en el desplazamiento [u(&, ¢)] a lo largo
de X es,

Un (X, ) = / /E Mg * Gp.gdS (2.15)

Este resultado ha sido desarrollado para una superficie de falla 3. extendida en un dominio finito.
Sin embargo, cuando se usan datos reales se debe considerar una distancia minima entre la fuente y
el observador para los cuales las hipotesis y supuestos de este desarrollo son vélidas. Comtinmente,
se considera una distancia fuente-estacion tal que X pueda ser asumida como una fuente sismica
puntual y tal que la longitud de ondas emitida sea mucho mayor que la mixima dimension lineal
de la falla. Para este tipo de ondas, se asume que la contribucién de los diferentes elementos de
superficie d > se encuentran en fase y que toda la superficie > puede ser considerada como un
sistema de cuplas, localizadas en un cierto punto (por ejemplo el centro de X.), donde el tensor de
momento sismico M, es igual a la integral de la densidad de momento sobre .. Entonces, para una
fuente puntual se tiene,

Un (X, 1) = Mpg * Grp g (2.16)
en donde el tensor de momento sismico, M, corresponde a,
) dM.
M,, = // My, dX = //[uz] Vj Cijpg A2, B, My, = d—qu' (2.17)
i b

el cual se puede escribir matricialmente como,

Ma:a: Mxy Mazz

M= (M, M, M, (2.18)
Mzm sz Mzz

Una de las propiedades que se cumple para el tensor de momento sismico es que es simétrico,
es decir que de las nueve componentes del tensor, solo seis son independientes entre si.

2.3.1. Funcion fuente temporal

Del resultado de la seccién anterior y considerando una fuente puntual en el espacio, se llega
a la ecuacion [2.16] en donde cada componente del tensor de momento es una funcion temporal
independiente de las otras. Esto se representa graficamente en la figura [2.3] donde se muestra un
ejemplo de la variacién temporal de las seis componentes independientes del tensor de momento y
la obtencién de la funcion fuente temporal a partir de esta.

Debido a la dependencia temporal de cada componente del tensor de momento la ecuacion

se expresa como,
Un (X, t) = Mpyy(t) * Gpp 4(2) (2.19)

Sin embargo ésta no es la unica forma de representar la dependencia del tiempo de la fuente sis-
mica. Alternativamente se puede asumir que todas las componentes del tensor de momento pueden
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My 0.53
my, 0.50 T
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Figura 2.3: Pardmetros de la fuente obtenidos de la descomposicién de la tasa de ruido de la funcién del tensor de
momento (MTRFs) generados por un mecanismo vertical stike-slip (strike=45°, dip = 90°, rake = 0°). La linea gris
densa corresponde al célculo de la tasa de la funcién del tensor de momento (MTRF) usando una funcién fuente
trapezoidal de ancho 0.3 seg. Las lineas grises delgadas representan una regién del 95 % de confianza para el MTRF,
las lineas negras corresponden a los resultados sintéticos de la MTRF calculado usando el mejor tensor de momento
y funcién fuente temporal estimada por el algoritmo de descomposicién propuesto.EL valor de ajuste se indican a
mano derecha de cada MTRF. Las lineas grises representan la regién del 95 % de confianza de la STF (funcién fuente
temporal). El histograma muestra la incerteza en el momento sismico escalar. Para visualizar la dispersién del tensor
de momento, se utiliza el método Riedesel Jordan (1989). Las regiones que representan el 95 % de confianza del vector
m y de los principales ejes. Debajo de la representacion de la beachball de la parte desviadora del mecanismo, se
muestran los pardmetros de plano focal (strike, dip y rake, en grados).|Weber| (2009).

ser descritas por una misma funcién temporal, entonces cada M, corresponde a un factor de escala
y se puede escribir como,
Mpq(t) = Mpq 5(t) (2.20)

donde en esta representacion se usa $(t) como la tasa de la funcién fuente temporal o también
denominada moment-rate function y representa la tasa de momento sismico que se aplica en cada
instante de tiempo. Luego, la ecuacién [2.19]queda reescrita como,

Un (X, 1) = My $(t) % Gpg(t) (2.21)

La funcién 5(t) puede ser definida asumiendo distintos niveles de complejidad para caracteri-
zar la fuente sismica dependiendo de lo que se desea modelar. Se puede asumir la derivada de la
funcién fuente temporal como, (1) una funcién impulsiva, (2) una tnica funcién triangular o (3)
como una suma de funciones bases triangulares, entre otras representaciones. La figura[2.4| muestra
distintas funciones fuente temporal representadas en términos de la funcién de deslizamiento (slip
function) propiamente tal o de su derivada temporal (slip-velocity function). Estas funciones han
sido utilizadas en el estudio y modelamiento de la fuente sismica, e.g. |Zinti et al.|(2005).

En la presente tesis se asumird que la tasa de la funcién fuente temporal, que desde ahora llama-
remos simplemente funcién fuente, se puede representar como la suma de una serie de funciones
base triangulares, las que tendran el mismo ancho y drea unitaria. Cada una de estas funciones trian-
gulares serd amplificada por un factor ay, siendo el indice £ el nimero (posicién) del tridngulo en
la secuencia, y cada uno tendréd un desplazamiento en tiempo (desfase) que corresponde a la mitad
de la duracion de cada tridngulo mds un desfase adicional que depende de su posicion, esto quiere
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Figura 2.4: Distintas funciones temporales que representan la funcién fuente. (Izquierda) derivada de la funcién de
deslizamiento (s/ip). (Derecha) funcién de deslizamiento (slip-velocity). Figura extraida de Tinti et al.| (2005)

decir que los tridngulos estaran superpuestos a partir de la mitad del largo del tridngulo anterior. En
este caso la funcion s(¢) esta dada por,

N
s(t) = artu(t) (2.22)
k=1

donde v, (t) es la funcion base utilizada. La ecuacién corresponde a la superposiciéon de N
funciones triangulares temporales, 1;(t), donde cada una estd escalada por una amplitud a;. Una
funcién triangular elemental de ancho 1 s y drea unitaria se muestra en la figura[2.5]

0.5

Tiempo

Figura 2.5: Ejemplo de una funcién base triangular de 4rea unitaria.
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2.3.2. Representacion y descomposicion del tensor de momento sismico

El tensor de momento puede representarse (descomponerse) en diferentes formas. Muchas des-
composiciones han sido propuestas dependiendo del tipo de interpretacion fisica que se quiera hacer
sobre los distintos mecanismos posibles de terremotos que se pueden dar en distintos ambientes sis-
motecténicos. En el articulo de Jost & Herrmann| (1989) se describen diferentes descomposiciones
del tensor de momento de las cuales mencionaremos algunas.

Primero descomponemos el tensor de momento en sus valores y vectores propios. Asi, el tensor
M se puede descomponer en la siguiente forma matricial,

A1x A2z A3y my 0 0 A1z A1y A1z
M= A1y A2y A3y 0 mo 0 A2y A2y A2 (223)
a1, Qg a3 0 0 mg a3z a3y a3;

donde los vectores a; = (aiz, Gy, aiz)T, con: = 1, 2, y 3, representan los vectores propios de una
base ortonormal y los m; representan los valores propios de la matriz M. Notar que la expresion
anterior se puede reescribir equivalentemente como,

M = [a; a; a3 m | af (2.24)

en donde la matriz m es un tensor de momento diagonalizado. Los elementos de m son los valores
propios de M. La descomposicioén general para el tensor diagonal es ahora,

(M) 0 0 mi 0 0
m=c| 0 aM) 0 |+[0 m 0 (2.25)
0 0 (M) 0 0 m]

donde tr(M) es la traza de la matriz M, y m! = m; — tr(g/[). Asi, la primera matriz representa la

parte isotrépica del tensor de momento y la segunda matriz la parte deviatorica. Luego se separa el
tensor M en su componente isotrépica M™° y deviatérica MPEY. El tensor isotrépico M™° radia
ondas P, ondas Rayleigh y modos normales esferoidales sin direccién preferente. Por otro lado, el
tensor deviatérico MPEY puede a su vez ser descompuesto y dichas descomposiciones poseen un
valor con interpretacion geofisica.

Entonces, el primer paso es la descomposicion del tensor trM en sus valores y vectores propios.
Si por definicién un tensor isotrépico positivo estd asociado con una expansion de volumen, el vec-
tor propio correspondiente al mayor de los valores propios entrega la direccion en eje 7' (tensional),
el menor de los valores propios entrega la direccion del eje P (compresional) y el vector propio
del valor intermedio de los valores propios entrega la direccion del eje N, (eje nulo o neutro). Del
mismo modo, el valor absoluto de los valores propios separados se pueden utilizar para estimar la
fuerza proporcional de las diferentes componentes de la fuente del tensor deviatorico.
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2.3.3. Descomposicion del tensor deviatorico en las componentes DC y CLVD

La parte deviatdrica se puede a su vez descomponer en una doble cupla (DC) y dipolo vectorial
lineal compensado (CLVD). Para esto se toma el tensor deviatorico definido en su forma diagonal,
es decir la segunda matrix de la ecuacion [2.25] Asumiendo que reordenamos los m; de acuerdo a,
|mj| > |mi| > |mj], la parte deviatdrica se puede escribir como,

-F 0 0
m™ =mil 0 (F-1) 0 (2.26)
0 0 1
donde, F' = —mj/m%y (F — 1) = m}/m}. Notar que, 0 < F' < 0,5 dado que la suma, m} +

mj5 + mz = 0. Asi, la matriz anterior se puede descomponer en sus componentes, DC, doble cupla
pura y CLVD, dipolo vectorial lineal compensado. Esta descomposicion se escribe en la siguiente
forma,

0 0 0 -1 0 0
m™ =mi(1-2F) 0 -1 0| +m;F [ 0 -1 0 (2.27)
0 0 1 0 0 2

donde se asume que la doble cupla (doble pareja de fuerzas) actia a lo largo de los ejes principales
de esfuerzos. Para estimar la desviacion del modelo de fuente sismica de una doble cupla pura,
Dziewonski et al. (1981) define el pardmetro € como,

m

min

m*
max

(2.28)

-

*

*
donde Mnin y Monax

absoluto).

son los valores propios mas pequeflo y mas grande (en el sentido del valor

Asfi, de la ecuacion se deduce que € = I, y si el tensor proviene de un modelo de doble
cupla puro entonces £ = 0 o si proviene de un CLVD puro entonces, ¢ = 0, 5. Alternativamente, la
parte deviatdrica se puede descomponer y expresar como un porcentaje de DC y de la componente
CLVD. El porcentaje de doble cupla se define por, (1 —2¢) x 100 y lo que resta a 100 % corresponde
al porcentaje CLVD cuando se descompone solo el tensor deviatorico.

2.4. Problema inverso

El problema que se busca resolver es estimar el tensor de momento sismico y la funcién fuente
temporal parametrizada en funcién de la tasa de momento sismico, utilizando registros de formas
de onda. Para realizar la inversion primero trabajaremos con un ejemplo simple.

Si se impone una delta de Dirac como funcién fuente en la ecuacion (2.21)) y considerando que
G = Ghp,q (1a funcién de Green para este desarrollo), entonces se reescribe esta variable como G2
que representa el campo de desplazamiento calculado en la direccion v dada una fuente puntual en
tiempo y espacio, en donde la inica componente del tensor de momento no nula que se impone
es M,s. En términos simples se impone M,z = 1, o con un cierto factor de amplitud la cual
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posee unidades fisicas, e.g. [N m]. Por lo tanto, las ecuaciones para calcular el campo total de
desplazamiento para un tensor general se puede escribir en forma matricial como,

MICE
ua (1) Go(t) Geo(t) GoE(t) Gor(t) G(t) GE(r) %yy
w,(t) | = [ Gyr(t) GR(t) Gy(t) Gy(t) Gye() Gy ] | 3/~ (2.29)
us(t) GIr(t) Gy GI() G G GO/ |,

M,,

En la presente tesis, como ya se ha mencionado, se pretende describir la funcidon fuente temporal,
5(t), como la suma de una serie de funciones base triangulares. En este caso s(t) esta dado por la
ecuacion [2.22] entonces, se puede escribir el campo de desplazamiento en la direccién = como,

Uy (t) = Mayy $(t) x GI°(t) + My, 5(t) * GYY(t) + ... (2.30)

ug(t) = My, [Zakz/;k(t) * G2 (t) + M,, [Zakz/zk(t) «GW(t) + ... (231

k=1
N
ug(t) = Y Moy ay, Ug(t) = GE(t Z y @ () % GY(t) + .. (2.32)
k=1
(2.33)
en donde se ha reemplazado la funcién $(¢) por la suma de las funciones bases triangulares.
Expandiendo la sumatoria del primer término en la ecuacién anterior, se puede escribir,
N
D My ar n(t) x G2 (1) = Moy ay 1 (t) * G2¥(1) (2.34)
k=1
+ .. (2.36)
Finalmente, la expresion anterior escrita en forma matricial queda como,
M:ca: aj
Uy (t) () « GZ& o N () « GEE hy(6) « GYY . YN (t) x GYY L M, ay
Uy(t) = ’gbl(t) *x sz @Z)N(t) x GZ:E @ZJl(t) *x Gzy ’QDN(t) * ny Myy aq
Myy an
(2.38)
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La forma de esta matriz (ecuacion [2.38) es ttil para comprender el problema inverso en el que
estamos interesados. Cabe mencionar que las amplitudes a; se encuentran sujetas a una condicién
de positividad, entonces se tiene que a; > 0,V k= 1...N.

Dadas éstas ecuaciones se observa que la inversion simultdnea de a, y M,p se convierte en
un problema no lineal. Sin embargo, si se asume conocido, a; 6 Mgz, el problema es lineal para
determinar las componentes del tensor, 6 las amplitudes ay, respectivamente. En ambos casos se
puede minimizar el error entre los sismogramas sintéticos y observados por el método de minimos
cuadrados.

En el presente trabajo, se resuelve el problema inverso por minimos cuadrados para calcular el
tensor de momento sismico usando la ecuacion donde se asume que la funcion fuente tempo-
ral corresponde a un tridngulo simple. Bajo este supuesto, s6lo queda determinar las componentes
del tensor de momento sismico. Para ello se debe calcular el producto de convolucién entre la fun-
cién de Green y una funcién fuente triangular conocida e impuesta a priori, si ¢)(t) es esta fuente,
la representacion matricial de [2.38|queda,

MI.’L‘
ua(t) Gyr(t) Gr(t) GE(t) GpP(t) GiP(t) G (1) %yy
uy(t) | = () * G”y””(t) Ggy(t) ng(t) Ggy(t) ng(t) Gzz(t) MZZ (2.39)
u(t) G G G G GF() Gr M)/ | 37

M

Yz
y el producto de convolucién en la expresion anterior implica que se debe distribuir sobre cada
elemento G°(t) dentro de la matriz.

Usando el resultado anterior, es decir la forma matricial en ecuacién@ y conociendo el tensor
de momento, se procede a invertir la funcién fuente temporal, donde se buscan las amplitudes
ay, que entreguen el mejor ajuste entre las formas de onda observadas y las sintéticas. En dicho
procedimiento el tensor M, es conocido, entonces convolucionamos las respectivas funciones de
Green asociadas a la componente M,,, y la funcién fuente temporal base 4 (t). Luego, el problema
matricial se puede escribir como,

Uy (1) MpgGRI(t) 1 (t)  Mpg * GRI(t)a(t) ... MpGRI(t) * () Zl

uy(t) | = | MpgGEI(t) % 1 (t)  Mpg x GEU(t)ho(t) ... MpgGPa(t) % by (t) 2

u,(t) MpgGRI(t) * 1 (t)  Mpg * GEI(t)a(t) ... MpGPI(t) * () an
(2.40)

donde los subindices repetidos pq se entienden como una suma sobre los mismos, los cuales son
simplemente seis combinaciones, zx, yy, 2z, Ty, T2, € Yz, y a1, ...,ayn son las amplitudes de las
funciones base describiendo la funcién fuente, es decir, la incognita del problema.

Bajo esta aproximacion, el problema es lineal y se invierte el tensor de momento sismico y la
funcion fuente temporal en las dos etapas mencionadas.
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Capitulo 3

Contexto sismotectonico

Chile se encuentra situado a lo largo de un margen convergente de donce la placa de Nazca
subduce por debajo de la placa Sudamericana, con una convergencia de ~ 6 — 7 cm/afio ((Kendrick
et al., 2003)), (Vigny et al., [2009)) orientada con un rumbo N79°E, y la linea de la fosa sigue casi
paralela a la costa chilena. La zona de subduccion chilena comprende una parte del llamado Cin-
turon de Fuego del Pacifico. Debido a distintos procesos de origen geodindmicos y tectonicos que
ocurren en esta zona es que se genera una gran diversidad de sismicidad que puede ser catalogada,
o agrupada, en cuatro grandes grupos, (1) terremotos intraplaca superficiales o también llamados
corticales que se producen dentro de la placa continental, principalmente debido a fallas precordi-
lleranas o cordilleranas y suelen tener profundidades menores a 30 km; (2) terremotos intraplaca de
profundidad intermedia que se producen al interior de la placa oceédnica a grandes profundidades
(desde los 60 km hasta ~ 200 km); (3) terremotos intraplaca outer-rise que se producen al interior
de la placa ocednica pero mas alla de la fosa, originados por la flexién de la placa subductante; (4)
y por ultimo los terremotos interplaca que se producen en el contacto entre las placas Sudameri-
cana y de Nazca, caracterizado por generar terremotos de grandes magnitudes al liberar esfuerzos
acumulados en el contacto sismogénico.

Esta diversidad de terremotos difieren en su tasa de ocurrencia, siendo los terremotos interplaca
e intraplaca de profundidad intermedia los mas frecuentes. Sin embargo, los terremotos interplaca
son los mds predominantes y usualmente presentan mayores magnitudes, y son capaces de generar
tsunamis destructivos, ejemplos de éstos son el terremoto M, 9.5 de Valdivia (1960) (e.g. Astiz
& Kanamori| (1986)), M,, 8.8 de Maule (2010) (e.g. Moreno et al.| (2010); Delouis et al. (2010)),
M,, 8.1 de Pisagua (2014) (e.g.|Schurr et al.|(2014); Hayes et al.|(2014); |Ruiz et al. (2014); Duputel
et al.|(2015)) o M,, 8.3 de Illapel (2015) (e.g. Tilmann et al.| (2016)) ), entre otros.

3.1. Zona de estudio

El margen convergente de Chile es capaz de producir terremotos de gran magnitud, entre ellos
destacan el terremoto de 1877, con una magnitud M,, ~ 8.7 — 8.9 (Kausel, 1986) y un largo de
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ruptura de 420 km, y el terremoto del sur del Pert ocurrido en 1868 que afecté el Norte Grande de
Chile, con una magnitud M, ~ 8.5 — 8.8 y un largo de ruptura de 500 km (Comte & Pardo, [1991)).
Posterior a esto, desde mediados del siglo XX a la fecha han ocurrido terremotos de menor mag-
nitud inferiores a M,, 8.2, destacando el M, 8.0 ocurrido al norte de Antofagasta en 1995

1997), el M, 8.2 ocurrido al sur del Pert en el 2001 (Tavera et al., 2006)), el M,, 7.7 ocurrido
en Tocopilla en el 2007 (e.g. |Peyrat et al.| (2010); |Contreras-Reyes et al.|(2012)) y el més reciente

M, 8.1 de Pisagua ocurrido el 1 de abril del 2014 (e.g. [Ruiz et al.|(2014); Duputel et al.| (2015)).

o

-40'

-85 -B0° il -0 —£5

Figura 3.1: (Izquierda) Zona de ruptura de grandes terremotos en el margen Nazca-Sudamericana durante los tltimos
150 afos. (Derecha) Las regiones opacas delimitan las zonas de ruptura calculadas (1995, 2001, 2007) o estimadas
(1868, 1877) para grandes terremotos ocurridos en el norte de Chile. El segmento completo que va desde Arica hasta
Tocopilla no ha sufrido una gran ruptura desde 1877 y se presume estd en su etapa final del ciclo sismico.

Los terremotos de 1543, 1615, 1768 y 1877 (e.g. lde Ballore| (1912)); |Comte & Pardo| (1991))
ocurridos en esta zona dan a entender una cierta recurrencia sismica de 111 ~ 33 afios,
2003)), dicha laguna sismica implicaria que un sismo de gran magnitud deberia ocurrir.

La ocurrencia de grandes terremotos y la expectancia de un terremoto futuro, ha provocado un
gran interés de la comunidad cientifica en fomentar la instalacion de una gran cantidad de ins-
trumental sismoldgico en el norte de Chile, muestra de ello es la creacion de la red IPOC (GFZ,
2006). Asi mismo, desde la creacién del Centro Sismolégico Nacional (CSN), la instalacién de mds
instrumentos a lo largo del territorio nacional ha sido posible. La red IPOC estd formada por un
consorcio de Universidades alemanas (GFZ), francesas (ENS, IPGP) y chilenas (UCN, UCH), y
otras instituciones colaboradoras como CALTECH. Esta densa red ha permitido el estudio detalla-
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do de la sismicidad del norte de Chile, y en particular el estudio del terremoto de Pisagua del afio
2014, M,, 8.1, incluyendo la actividad precursora y de réplicas. En el presente trabajo se analizardn
algunas de las réplicas de mayor magnitud.

3.2. Redes de monitoreo instaladas en el norte de Chile

Como se ha mencionado anteriormente existen diversas redes instaladas en el norte de Chile, una
de ellas es IPOC y con la cual se trabajara en la presente tesis. [POC es un proyecto que en contras-
te con los observatorios convencionales que controlan solamente una sefial individual o disponen
de un tipo de instrumento, [POC posee una amplia gama de instrumentos geofisicos que permiten
monitorear la actividad sismica y medir procesos de deformacién de la corteza terrestre. Entre el
parque instrumental se pueden mencionar, GPS con registro en continuo, sensores magnetoteluri-
cos, creepmeter, inclinémetros, sismometros banda ancha y acelerometros para medir movimiento
fuerte.

La red IPOC mantiene ademas una base de datos actualizada y que estd disponible para todo
publico. En su sitio web, http://www.ipoc-network.org/, se detallan las caracteristicas de la red de
instrumentos, las instituciones colaboradores, asi como los objetivos del observatorio.

Los sismometros de banda ancha (con registro en continuo) se encuentran algunos de ellos
instalados en cavernas profundas del lecho rocoso y permiten medir el movimiento producido por
terremotos o otras fuentes que pueden durar desde una pequefia fraccion de segundos hasta muchas
horas. Dichas cavernas y otros lugares como ciudades o minas disponen a su vez de acelerdmetros
para medir el movimiento fuerte del suelo, los cuales entregan registros que son utilizados en el
area de la ingenieria sismoresistente y ayudan en la comprensién de como un terremoto afecta a las
estructuras hechas por el hombre, estos tienen la peculiaridad que no se saturan con fuentes sismicas
que produzcan movimientos del suelo de gran intensidad (e.g. terremotos de grandes magnitudes o
muy cercanos).

Los instrumentos de banda ancha y de movimiento fuerte son los que se usardn en la presente
tesis y la ubicacién de las distintas estaciones se muestra en el mapa de la figura[3.2]

Usando las formas de onda registradas por las estaciones de esta red regional se procede a
investigar las réplicas de magnitud mayores a M, 6.0 con el objetivo de caracterizar la fuente
sismica buscando encontrar alguna correlacion entre los pardmetros que se van a invertir y la zona
sismogénica en donde se generd el evento. Con esto se espera contribuir al mejor entendimiento
de la zona de contacto sismogénico y la dependencia con ciertas variables de la fuente sismica a
estudiar.

3.3. Terremoto de Pisagua M,, 8.1 2014 y sus réplicas

El terremoto de Pisagua ocurri6 el 1 de abril del 2014 a las 23:46:45 UTC en el norte de Chile,
tuvo una magnitud de M,, 8.1 y gener6 un tsunami de caracteristicas moderadas en la zona. La ex-
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Figura 3.2: Mapa del norte de Chile con la ubicacion de las estaciones de la red [POC a utilizar.

tension del area de ruptura fue de aproximadamente 150 km de longitud, abarcando entre los 19°S
y 21°S (e.g.ILay et al| (2014); Ruiz et al|(2014); Hayes et al.| (2014);[Schurr et al| (2014); Duputel
(2015)), ubicandose en la parte central de la reconocida laguna sismica del Norte de Chile de
~ 450 km de extension estudiada desde los afios 70’s (Kelleher, [1972).

El terremoto de Pisagua ha sido estudiado por diversos grupos (e.g. [Lay et al.| (2014); |[Hayes|
et al.| (2014); |Ruiz et al| (2014); [Schurr et al.| (2014)); Duputel et al.|(2015) ), y la mayoria de los
modelos de desplazamiento cosismico muestran que s6lo cubrié una pequefia porcion de la llamada
laguna sismica del norte de Chile, por lo tanto existe todavia un déficit de deslizamiento que podria

gatillar un terremoto mayor (Schurr et al.,2014).

El terremoto de Pisagua ha dado lugar a varias réplicas entre las cuales destacan, M, 6.9,
M, 6.5,y M, 7.7 ubicadas en la zona de ruptura. El evento principal fue precedido por 13 me-
ses de actividad sismica (Schurr et al.|(2014)) la cual se intensificé a partir del precursor de mayor
magnitud que ocurri6 el 16 de marzo 2014, que tuvo una magnitud de M, 6.7 y fue un sismo intra-
placa superficial que se gener6 al interior de la placa Sudamericana a ~ 10-15 km de profundidad
(e.g.|Ruiz et al| 2014); (Gonzdlez et al.| (2015))). A partir de esta fecha, la actividad sismica migrd
hacia la zona de nucleacién del terremoto principal, M,, 8.1. Un sismo lento tuvo lugar en la zona
de acuerdo al andlisis de los registros continuos de GPS (Ruiz et al.|(2014)).
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Gracias a las redes instaladas en el norte de Chile ha sido posible registrar una gran cantidad de
eventos sismicos, en particular 10 sismos de magnitudes mayores a M, 6.0 asociados a la secuencia
sismica de Pisagua. Dichas réplicas se observan en la figura 3.3, las cuales corresponden a los
eventos que se analizan en este trabajo. Se seleccionaron estos eventos ya que poseen magnitud
similares, son cercanos entre ellos y poseen diferentes profundidades. Cabe mencionar que hay
ciertos eventos mostrados en el mapa que se escapan a la media en el sentido de su magnitud
(M,, 7.7y 8.8) y profundidad (evento ocurrido el 2011), pero se analizardn igualmente, esto ya que
se desea evaluar el modelo de inversion con diferentes magnitudes y profundidades.

-73° -72° -71° -70° -69°

NL&.\
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Figura 3.3: Mapa del norte de Chile con eventos sismicos mayores a M, 6.0 de la secuencia sismica del terremoto
de Pisagua, que se analizardn en esta tesis. Notar que se incluyo un sismo de profundidad intermedia ocurrido el
20/06/2011.
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Capitulo 4

Metodologia

Para cumplir con los objetivos de la presente tesis se trabaja en dos etapas, la primera consiste
en desarrollar un c6digo computacional que permita invertir el tensor de momento sismico y la
funcioén fuente temporal a partir de las formas de onda; la segunda parte consiste en aplicar estos
codigos a registros de eventos sismicos de magnitud mayor a M, 6.0 para caracterizar la fuente
sismica. Se estudiardn las réplicas del terremoto de Pisagua del 2014.

4.1. Desarrollo del programa computacional de inversion

Para resolver el problema inverso se desarrollaron diversos c6digos computacionales implemen-
tando algoritmos que permiten invertir la funcién fuente temporal y el tensor de momento. Para cal-
cular las funciones de Green numéricas se usaron los cédigos implementados por Herrmann (2013))
y para el desarrollo de los cdigos de inversion se utilizo el lenguaje de programacién Python 3.5
(Foundation.| (2016)); Beyreuther et al. (2010)) .

Para invertir el tensor de momento se asume una funcion fuente triangular tnica y se realizo
la inversién en base al algoritmo de minimos cuadrados, a diferencia de la inversion de la funcién
fuente en donde se utiliza una serie de funciones base triangulares y para invertir la amplitud de ca-

da funcién triangular se utiliza el algoritmo de minimos cuadrados no negativo (Lawson & Hanson
(1974)).

El hipocentro y la duracién estimada de la funcién fuente del terremoto se asumen conocidos y
se entrega como informacién a priori.
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4.1.1. Funciones de Green

Antes de ejecutar el programa de inversion, se necesitan calcular previamente las funciones de
Green del medio, para ello se usaron los codigos de Herrmann (2013) llamados Computer Pro-
gram in Seismology (CPS). Dichos c6digos permiten calcular numéricamente el campo completo
de ondas sismicas en un medio estratificado a partir de una fuente sismica puntual y cuya imple-
mentacion estd basada en el método de los nimeros de ondas discretos propuesto por Bouchon
(1981).

Usando dicho cddigo se cred una base de datos con funciones de Green sintéticas pre-calculadas,
para lo cual se utiliz6 el modelo de estructura velocidades de capas planas propuesto por |[Husen
et al.| (1999) para el Norte de Chile, modelo que se muestra en la figura[d.1]

Velocity [km/s] Vp/Vs ratio
20 25 30 35 40 45 50 55 60 65 70 75 80 85 90 16 1.7 1.8 1.9
0 el bl I I L L I ! 1 L ! L 04 Ll
SIS 8 B e
[0 N G Gt e
L5 4--
L oo d----
Loos oL ____|
Y N R
L a5 - 7P"s |
L oo d---L ]
L oas 4oL ]
L 50 4----
L 55
L 60 4----
L 65 -
L 70d---J
L 75
UARERRRR N T T T 80 T T T

Depth [km]
&
L

80 T

Figura 4.1: Modelo de estructura de velocidades 1D para el norte de Chile. Las lineas discontinuas corresponden a
modelos de velocidades iniciales y la linea continua es el modelo de velocidades final para la onda P y S. La minima
velocidad de los modelos 1D fue escogida como velocidad inicial. Las velocidades iniciales de las ondas S se calcularon
utilizando diversas relaciones Vp /Vs sefialadas en la gréifica derecha. La linea ancha en la grafica derecha muestra la
relacién final de Vp / Vs obtenida después de la inversién. El modelo seleccionado para la onda P y S se muestra como
linea gruesa en la grafica izquierda. Husen et al.|(1999) .

La base de datos sintética de funciones de Green, se calculan para varias profundidades espa-
ciadas cada 2 km y que van desde los 4 a 150 km de profundidad y para la distancia epicentral se
usé un espaciado de 5 km, recorriendo de 10 a 500 km.

Ademads, las funciones de Green fueron separadas en correspondencia con la componente del
tensor de momento considerada (M., M,,, M., M,,, M., M,.), y se impuso un azimut igual a
cero entre la fuente y el receptor. Para realizar esto se procedio a iterar en el cdlculo de las funciones
de Green, donde en cada iteracién una componente del tensor es igual a 1 x 10® mientras el resto
es igual a cero. Luego, el archivo de cada funcién de Green se guarda con el orden que se observa
en la figura[4.2] lo cual facilita su acceso para lectura.
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Figura 4.2: Orden de las carpetas de la base de datos sintética de las funciones de Green. La primera carpeta indica la
profundidad, la segunda la componente del tensor y el nombre del archivo indica la distancia epicentral.

Dado que las funciones de Green son pre calculadas considerando un azimut cero, para poder
utilizar dichas funciones de Green se debe rotar el tensor de momento dependiendo del azimut en-
tre el evento y la estacion y se deben re-ordenar las funciones de Green considerando su relacion
con las componentes del tensor de momento, de modo que permitan representar correctamente el
desplazamiento producido por un evento cualquiera a una cierta profundidad, azimut y distancia
epicentral fuente-receptor.

Asi, dadas las coordenadas del terremoto y de las estaciones, es posible calcular la distancia
epicentral fuente-receptor, y con la profundidad del evento se seleccionan en la base de datos las
funciones de Green correspondientes. Para transformar los desplazamientos de las coordenadas
locales en las cuales estdn pre-calculadas las funciones de Green, a un sistema de coordenadas
globales N, E'y Z, basta simplemente aplicar una rotacién de coordenadas para el azimut de la
estacion con respecto al epicentro.

4.1.2. Inversion del tensor de momento

La inversion del tensor de momento se realiza usando parte de la teoria descrita en el Capitulo
2, donde es importante que tanto los sismogramas sintéticos (funciones de Green) y observados
estén expresados en la misma dimension fisica (e.g. desplazamiento) y que ambos sean filtrados
en la misma banda de frecuencias. Ademads, en el pre-proceso previo a la inversion es necesario
que los sismogramas observados y las funciones de Green tengan marcados el tiempo de arribo de
las ondas P, ya que es a partir de este tiempo que se cortard el segmento de registro (ventana de
tiempo) para realizar la inversion, tanto en los registros sintéticos como observados.

El c6digo lee los datos observados y los procesa. Este procesamiento consiste en eliminar la
respuesta instrumental de las sefiales, eliminar la media, filtrar en el rango de frecuencias seleccio-
nado, decimar (en caso de las estaciones BH, banda ancha) o interpolar (en el caso de las estaciones
HL, acelerémetros) y finalmente se cortan las sefiales en un ventana de tiempo en torno a la onda
P. Los registros, ya sea estén en velocidad o en aceleracion, se llevan a desplazamiento, lo que
implica que en el caso de los registros de estaciones banda ancha es necesario aplicar s6lo una
integracion. Sin embargo, en los registros de movimiento fuerte una doble integracion es necesaria,
lo que no es un proceso trivial de hacer y requiere de la realizacién de un procesamiento minucioso
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(e.g. Delouis et al. (2009)).

Con respecto a la banda de frecuencias del filtro pasabanda utilizado cabe mencionar que se
utilizaron diferentes bandas para diferentes eventos. La eleccion de las bandas de frecuencias del
filtro depende de la magnitud del evento y del tipo de estacion a utilizar. Kubo et al.| (2002)) utiliza
una tabla entregada por la IMA (Japan Meteorological Agency), que se muestra en tabla en
donde se proponen los filtros a utilizar dependiendo de la magnitud del evento.

Rango de Distancia Rango de Largo de

Magnitud Epicentral [km] Frecuencias [Hz] la sefial [s]
35<M<5.0 > 50 0.02 - 0.05 120
50<M<65 > 100 0.01 - 0.05 120
6.5<M<75 > 300 0.01 - 0.05 150

7.5 <M > 600 0.005 - 0.02 180

Tabla 4.1: Banda de frecuencias dependientes de la magnitud propuestas por |Kubo et al.|(2002).

Por otro lado, en el trabajo de |Delouis et al. (2009) se utilizan filtros especiales al considerar
registros de acelerémetros (en esta tesis estaciones con componentes HL.), esto debido a que si bien
estas estaciones no se saturan con movimientos fuertes del suelo, poseen un limite inferior en el
registro en bajas frecuencias, lo que trae problemas numéricos asociados a la doble integracion.
Para encontrar esta cota se realiza un andlisis espectral, observandose que existe un decaimiento
en el espectro de aceleracion previo al maximo de este, cuya forma es similar a una "V", en dicho
minimo es donde se fijard el limite inferior para el filtro. Un ejemplo de esto es lo que se puede
observar en la figura[4.3] en ella se observa la diferencia espectral en dos registros de movimiento
fuerte, y donde se encuentra el filtro minimo, o frecuencia minima, que se debe considerar. Una de
las estaciones se observa dominada por el término de campo cercano, mientras la otra estacién debe
filtrarse en la banda de frecuencia observada en el espectro (cota minima ~ 0.07 Hz) para obtener
un resultado coherente en desplazamiento.

En la presente tesis se considerardn ambos criterios. Se utilizardn diferentes filtros pasa bandas
para diferentes eventos y ademds se considerard la excepcion con respecto al filtro minimo en el
caso de las estaciones HL, sin embargo estos filtros serdn dindmicos, en el sentido que serédn sujetos
a inspeccion, y se discutirdn en cada uno de los casos de estudio.

Una vez que se realiza el procesamiento de los datos observados, se procede a seleccionar las
funciones de Green correspondientes a la distancia entre la estacion y el evento, luego se filtran
en la misma banda de frecuencia en la que se encuentran filtrados los datos observados y se con-
volucionan con una funcién fuente temporal que corresponde a una funcién triangular dnica, cuyo
ancho es seleccionado en funcién de la magnitud del evento. Luego se corta una ventana de tiempo
alrededor de la onda P y se rotan como se menciond anteriormente, para llevarlos a las coordenadas
globales, N, E'y Z.

Usando los datos observados se crea un vector de datos el cual contiene concatenados los sis-
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Figura 4.3: Determinacién de la frecuencia del filtro paso alto a partir del espectro de aceleracién. Ilustracion de dos
registros de movimiento fuerte para el terremoto de Chi-Chi 1999 (M, 7.6 Taiwan). Los registros corresponden a la
componente Este de las estaciones TCU074 y CHYO080 que se pueden ver en las columnas izquierda y derecha res-
pectivamente. (a) y (b) corresponde al registro en aceleracion. (c) y (d) al espectro de aceleracion. Notar el aumento
continuo en las bajas frecuencias en la estacion TCUO74 (c) y el decaimiento inicial en CHYO080 (d) mostrado en el
area gris bajo los 0.07 Hz, lo que resulta en una fuerte curvatura en la parte de baja frecuencia del espectro. (e) y (f)
corresponde a ambos sismogramas (a) y (b) integrados en velocidad. Una clara tendencia lineal en velocidad es obser-
vada en la estacion CHYO080 (f), lo que implica una variacién en la linea base de la aceleracion. (g) y (h) corresponden
al registro en desplazamiento obtenido de (e) y (f). Para TCUQ74 (g), se encuentra un desplazamiento estitico que
coincide con el valor entregado por la estacién HTZS del Sistema de Posicionamiento Global (GPS) cercana (188 cm
de desplazamiento hacia el oeste). En la estacion CHYO080 se observa un desplazamiento sin sentido fisico por encima
de 15 m (h), que resulta de la linea de base sin corregir en la aceleracién. (i) Sismograma en desplazamiento para la
estacion CHY080 on un filtro paso alto a 0.07 Hz. Estaciones TCU074 y CHYO080 se encuentran a 20 km, y 33 km del
epicentro, respectivamente (Delouts et al.l 2009).

mogramas para cada componente y por cada una de las estaciones a utilizar. Por otro lado, las
funciones de Green son ordenadas en una matriz cuyo orden (en la columna) corresponde a la posi-
cion del pardmetro estimado para calcular las componentes del tensor de momento. Asi, el sistema
de ecuaciones para una estacion corresponde a lo planteado en la ecuacién 2.39] Finalmente, se
puede escribir el sistema matricial que plantea el problema inverso a resolver, a saber,

d=Gm 4.1)

donde m es el vector de pardmetros que corresponden a las componentes del tensor de momento
sismico, My,, My, M., M4y, M., M,,, G es la matriz de las funciones de Green del problema
y d es el vector de datos.



Entonces las incégnitas del problema corresponden sélo al vector de pardmetros m convirtiendo
este problema en un problema lineal, el cual se puede resolver utilizando el método de minimos cua-
drados. El problema de minimos cuadrados simples se plantea como el siguiente problema optimal,

min [|Gm —d||3 (4.2)

cuya solucion corresponde a

m = (G'G)"'G"d (4.3)

Por otro lado, es bien sabido que comtinmente la localizacién del evento posee mucha incerteza
en la localizacion del centroide, es por esto que se realizan dos iteraciones. Una de ellas permite
encontrar la mejor localizacion epicentral (centroide) y la otra permite encontrar la mejor profundi-
dad del centroide. Para el calculo de la mejor localizacién en la componente horizontal se considera
que la profundidad ingresada es la correcta y sélo se itera en latitud y longitud, luego se calcula el
RMS (root mean squared) del ajuste de cada solucion y se grafica, de aqui se selecciona el menor
RMS que corresponderia al mejor ajuste entre lo calculado y lo observado.

Para el caso de la mejor solucién en profundidad, se fija la latitud y longitud calculada anterior-
mente, y en funcidn de estos pardmetros se realiza una iteracion en profundidad. El motivo por el
cual no se realiza una busqueda en tres dimensiones es que el costo computacional en tiempo de
calculo es muy alto y tiende a no variar sustancialmente el resultado final.

Una vez obtenido el mejor ajuste en longitud, latitud, y profundidad, se procede a calcular el
momento sismico, la mejor doble cupla, el porcentaje de DC y CLVD y la magnitud. El momento
sismico se calcula utilizando el promedio de los valores absolutos del mayor y menor valor propio
(m) asociado al tensor de momento (Jost & Herrmann, |1989).

1
MO = §(|mmam| + |mmzn|) (44)

Para el célculo de la mejor doble cupla y el porcentaje de DC y CLVD, se utiliza lo visto en el
marco tedrico. En el caso del calculo de la magnitud de momento se utiliza lo planteado por Hanks
& Kanamori (1979) que define la magnitud de momento sismico, M, en funciéon del momento
sismico M,

3
(lOgloM() - 16]_) (45)

M, ==
2

en esta ecuaciéon M, debe estdn en unidades de dina-cm. Sin embargo en el mismo articulo se
plantea que es recomendable utilizar la ecuacion,
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3
Mw = §l0g10M0 —10.7 (46)

Si bien ambas ecuaciones parecen similares estas difieren en las cifras significativas utilizadas,
pues la division de la ecuacién [.5]entrega como resultado 10.7333, lo cual provoca una variacion
en el cdlculo de la magnitud momento del orden de 0.1 . En la presente tesis se seguird la politica
del calculo de 1a magnitud de terremotos del USGS (Policy, [2012) quienes utilizan la ecuacion {.6]
para sus cdlculos.

4.1.3. Inversion de la funcion fuente temporal

Por otro lado, para invertir la funcién fuente temporal se utiliza la ecuacién [2.40] en ella se ob-
serva que las nuevas incégnitas corresponden a las amplitudes de cada una de las funciones bases
triangulares o b-splines que parametrizan y forman finalmente la funcién fuente temporal.

El vector de datos y las funciones de Green reciben un tratamiento similar al descrito para la
inversion del tensor de momento, la diferencia recae en que se usaran diferentes filtros con el ob-
jetivo de describir mejor la funcion fuente. Estos filtros intentan extraer una banda de frecuencias
mas ancha (incluyendo frecuencias mds altas) de las formas de onda para capturar méas detalles de
la radiacion de la fuente sismica.

Una vez procesados los datos observados y las funciones de Green, se utilizan estas dltimas
y se calcula el sismograma sintético en desplazamiento debido al tensor de momento obtenido
de la primera inversion, luego se convolucionan estas formas de onda sintéticas con cada funcién
base triangular, obteniéndose la misma cantidad de sismogramas sintéticos que de tridngulos usados
para describir la funcion fuente. De aqui se obtiene una matriz donde cada una de las columnas sera
igual a la anterior pero con un desfase en tiempo que corresponde a la mitad de la base del tridngulo
utilizado (por la definicién de funciones base del tipo b-spline lineal). Graficamente esto se puede
observar en la figura[4.4] donde se grafican dos columnas diferentes de la matriz G de la ecuacion
[2.40] En esta figura se observa que la tnica diferencia entre las columnas de G corresponden a
desfases en el tiempo.

Para estimar la amplitud de las funciones base triangulares, imponiendo el tensor de momento
obtenido previamente, se necesita indicar el nimero /N de funciones bases y el ancho de estas. Con
esto es posible reconstruir la ecuacion descrita en donde ahora se denominard S a la matriz
asociada con sismogramas sintéticos, d al vector de datos y a al vector de pardmetros que contiene
las amplitudes ax, con £ = 1, .., N. Entonces podemos reescribir el problema inverso a resolver
como,

d=Sa 4.7)

siendo el vector a la incégnita del problema.
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Figura 4.4: Grafico que muestra las formas de onda asociadas a dos columnas contiguas de la matriz G, para el caso de
la inversion de la funcién fuente temporal. La curva de color azul corresponde a la columna nimero 1 mientras que la
curva de color verde corresponde a la columna nimero 5.

Este problema se puede resolver usando el algoritmo de minimos cuadrados no negativos (Law-
son & Hansonl 1974). Aqui se impone que las amplitudes de los tridngulos sean no negativas, es
decir, s6lo pueden ser cero o positivas, puesto que la tasa de momento sismico durante un terremoto
es una cantidad fisica que solo puede tomar valores nulos o positivos. En este caso se busca resolver
el problema de minimizacion,

min |[Sa — d||3 (4.8)

s.a a,p >0 Yy

siendo ay, las componentes del vector de incégnitas a. Una vez invertidas las amplitudes a; se ob-
tiene la funcién fuente temporal.

Dado el pequefio espaciamiento de los tridngulos de la funcidn fuente, los sismogramas sinté-
ticos generados con dos tridngulos adyacentes son muy similares en forma y amplitud, lo anterior
induce correlaciones entre los valores de la amplitud de los tridngulos adyacentes de la funcién
fuente y por ende a que las soluciones del problema inverso sean inestables debido a un mal condi-
cionamiento de la matriz S. Para lidiar con la inestabilidad de las soluciones del problema inverso
se introduce un término de regularizaciéon dado por la regularizacion de Tikhonov de orden supe-
rior (Aster et al., 2012). El operador de regularizacion minimiza las diferencias entre la amplitud
de tridngulos vecinos, esto de manera de evitar la aparicion de oscilaciones espurias en la solucién
del problema inverso mal condicionado, debido a la correlacién negativa entre dichas amplitudes.
Una consecuencia de esto es que las soluciones del problema inverso se limitan a funciones fuen-
tes que sean suaves. Con lo anterior se plantea el problema de minimos cuadrados regularizado o
amortiguado,
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min [|[Sa—d|[3 + £*|Lalf; (4.9)

s.a ap >0 VY,

donde L es el operador de regularizacion y €2 > 0 es el pardmetro de amortiguamiento del pro-
blema. La ecuacion [4.9] se puede escribir de manera equivalente como un problema de minimos
cuadrados simple, es decir como,

min ||[Fa— D|[3 (4.10)

s.a ap >0 VY,

S d
F = (SL) D= (O) (4.11)

el que busca resolver el problema,

(2 )

donde d es el vector de datos observados, S es la matriz previa, L es la matriz de regularizacién y
e > 0 corresponde al peso que se le asigna al suavizamiento de los resultados.

El operador de regularizacion corresponde a una matriz cuadrada, cuya diagonal tiene la misma
cantidad de elementos que el nimero de los pardmetros a encontrar. Es posible seleccionar desde el
cddigo de inversion si se desea utilizar un operador de regularizacion de Tikhonov de orden cero,
primer orden o segundo orden. En el primer caso el operador L es una matriz identidad, en los
restantes L corresponde a una aproximacion de diferencias finitas de los operadores 5/ (gradiente)
y 72 (laplaciano) respectivamente.

Sin embargo, como se observa en la ecuacion 4.12] el término de regularizacién se encuentra
multiplicado por el pardmetro de amortiguamiento ¢ el cual controla el trade-off o peso relativo
que se le da a las ecuaciones de regularizacién (L m = 0) y al modelo fisico (S a = d) al resolver
el problema. Encontrar el valor de dicha constante no es trivial, y existen distintas estrategias para
escoger dicho valor. En la presente tesis se usard el criterio de la curva L (Hansen, [2000). La curva
L es la representacion grafica de la relacion entre la norma de la regularizacion ||Lm||3 y la norma
del error de ajuste ||Gm — d||3 para distintos valores de ¢. La teorfa indica que el punto de ésta
curva donde se genere una forma de L y tenga maxima curvatura corresponde al obtenido con el
parametro € adecuado para realizar la inversion. Un ejemplo de dicha curva se presenta en la figura
4.5 donde el marcador circular indica la méxima curvatura y corresponde al mejor ajuste del ¢
seleccionado (Aster et al.,[2012).
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Figura 4.5: Ejemplo de una curva L y el punto de esquina 6ptimo (circulo) de acuerdo al criterio de la curva L, usando
una regularizacion de primer orden (Aster et al.,2012).

El escoger el valor de la constante de amortiguamiento, €, es muy importante, una mala se-
leccién de este implica excesivo o bajo suavizamiento, y por consecuencia un mal ajuste de las
observaciones o una funcién fuente con oscilaciones espurias respectivamente. Un ejemplo de esto
se observa en la figura [4.6] donde se grafica como la funcién fuente estimada usando diferentes
valores €. De izquierda a derecha se muestran funciones fuentes con ¢ bajo, 6ptimo y grande, res-
pectivamente. En la primera gréfica se observa como al usar un bajo £ no existe suavizamiento,
graficandose los tridngulos de la funcion fuente independientes uno de otro, en la segunda se utiliza
un € 6ptimo, segun el criterio de la cuerva L, se observa que se posee sentido fisico considerando
que corresponde a una funcién fuente, y se tiene que existe una relacién entre los tridngulos, la
ultima gréfica se obtiene considerando un € muy grande, lo que implica un suavizamiento excesivo
de la funcién fuente provocando que todos los tridngulos posean una amplitud similar. En el c6di-
go implementado se seleccionan los valores de £ manualmente basado en el criterio antes descrito
y del conjunto de soluciones se selecciona el menor de todos los RMS, lo que permite tener una
visién mds amplia de la influencia en la solucién final del ¢ a escoger.
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Figura 4.6: Ejemplos de resultados de la inversién de la funcién fuente de un terremoto real, utilizando distintos valores
de €. De izquierda a derecha, el primero sin regularizacion, el segundo con el € optimo seleccionado de acuerdo al
criterio de la curva L y el dltimo utilizando un € muy grande.
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4.2. Analisis comparativo

Se analizaron una serie de réplicas mayores a ), 6.0 con el objetivo de calcular tanto el tensor
de momento como la funcién fuente temporal. Con dichos resultados se busca encontrar las caracte-
risticas principales de la radiacion de ondas sismicas emitidas a partir de la fuente de estos eventos,
ademds de buscar alguna correlacion entre ellos. La caracterizacion de la funcién fuente incluye
caracterizar su (1) forma, en términos de un inicio suave, abrupto, identificacion de subfuentes, etc.
(2) duracion, (3) contenido de frecuencias calculando su espectro de amplitud de Fourier y carac-
terizando la caida espectral de las amplitudes. Por otro lado, se espera encontrar diferencias en la
funcién fuente entre eventos, no s6lo dependiendo de la magnitud de los terremotos si no también
dependiente de la profundidad.

Estudios tales como el de |[Lay et al.| (2012) han definido cuatro zonas sismogénicas a lo largo
del manteo del contacto, segmentos denotados como las zonas A, B, C, y D en la figura En
donde dicha segmentacion se interpreta cada zona en términos de las asperezas que las caracterizan.
La zona A, la mds somera y cercana a la fosa, se caracteriza por ser una zona principalemente
asismica que genera los llamados tsunami-earthquakes (Kanamori, 1972)), por lo tanto esta zona
emite radiacion de muy baja frecuencia. La zona B es llamada sismica y la transicién de la zona
B ala C, incluyendo esta tltima, genera terremotos que tienen contenidos de més alta frecuencia,
en relacion con los eventos sismicos que se generan en las zonas A y B. Por tltimo, la zona D es
responsable de generar sismos lentos y tremors.

En dicho estudio, |Lay et al.|(2012) encuentran diferencias en los anchos (duracién) y contenido
de frecuencias de las funciones fuentes, en funcién de la profundidad para eventos de la misma o
similar magnitud ocurridos en ciertas zonas de subduccion. |Lay et al.| (2012) propone que al ser
maés profundo el evento su funcion fuente encontrada serd mas compacta pero con mayor heteroge-
neidades y mayor contenido de alta frecuencia que para un evento mas superficial. Un ejemplo de
esto es la comparacion que realiza entre dos terremotos de Japon, uno ocurrido el 9 de Marzo del
2011 cuya magnitud fue M, 7.5 con una profundidad de 14 km en comparacién con el ocurrido el
16 de Agosto del 2005 en Miyagi con una magnitud de M, 7.2 a una profundidad de 36 km (figura
4.8). Ademas se observa una diferencia importante en el espectro de amplitud de Fourier que se
asocia a la zona en donde se genera el terremoto, encontrdndose mayores amplitudes de Fourier en
alta frecuencia para el terremoto de Miyagi-Oki del 2005.

En base a las funciones fuente obtenidas en este trabajo y conociendo la zona en que ocurre el
sismo, se busca relacionar propiedades radiativas de la fuente sismica con la zona del contacto y la
profundidad en la que se gener6 (zona A, B, C'y D). Caracterizar el contenido de frecuencias emi-
tidas por un evento sismico se realiza en este estudio a través de la caracterizacion de las funciones
fuente.

Entre los resultados esperados en esta tesis, se busca encontrar alguna relacién entre lo que
ocurre en el contacto sismogénico y la funcién fuente temporal de eventos de de gran y mediana
magnitud.
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Accretionary Wedge
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Figura 4.7: Esquema del medio ambiente friccional que separa los dominios A, B, C y D. Las regiones de friccién
de deslizamiento inestable corresponden a los sectores mds oscuros denominados “seismic”. Las regiones estables
asfsmicas o de deslizamiento episddicos corresponden a los sectores blancos denominados “aseismic”. Las dreas grises
son estables condicionalmente, es decir, que poseen deslizamiento asismico excepto cuando ocurre un desplazamiento
de los parche sismicos adyacentes. El dominio A se ubica a poca profundidad, donde los sedimentos y los fluidos de los
poros provocan la ruptura de expansiéon muy lenta, incluso si se producen grandes desplazamientos como los tsunami
earthquake. El dominio B tiene regiones grandes y relativamente uniformes de deslizamiento estable que puede tener
gran deslizamiento, pero generan pequefias cantidades de radiacion de periodo corto sobre la falla. El dominio C tiene
parches, las regiones menores de deslizamiento estable estdn rodeadas de zonas condicionalmente estables. Cuando
estas dreas fallan, se produce la radiacién coherente de periodo corto. Pequefias manchas aisladas, pueden comportarse
como repetidores cuando el deslizamiento cuasi-estaticos de las regiones circundantes cargan estas hasta romper. El
dominio D estd dominada por desplazamiento asismico, pero muchos parches inestables pequefios pueden romperse
produciendo tremors cuando eventos de lento deslizamiento ocurren o cuando se cargan dindmicamente por las mareas

o rompen al paso de las ondas sismicas. (Lay et al., 2012).
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16 August 2005 Miyagi-oki
Mo=0.9x 102 Nm (My, =7.2)
Depth 36 km

0 305 60 90

centroid time 9.7 s

9 March 2011 Tohoku-oki
Mo = 1.9x 1020 Nm (My, = 7.5)
Depth 14 km

Seismic Moment, N-m

0 31]5 60 90

centroid time 14.3 s

frequency, Hz

Figura 4.8: Comparacién de las funciones fuente temporal y un promedio de los espectros de amplitud de Fourier, de
ondas P de campo lejano para dos grandes terremotos en alta mar en Honshu, Japén. El terremoto del 16 agosto de
2005 Miyagi-Oki (M., 7.2, de acuerdo al GCMT) tiene una funcién fuente mas rugosa obtenida por inversion de fuente
finita utilizando para esto las ondas P de registros telesismicos, a diferencia del terremoto del 9 de Marzo del 2011 en
Tohoku (M, 7.3, segtin el GCMT), que fue un sismo que ocurrié dos dias antes del terremoto de Tohoku del 11 marzo
del 2011, M, 9.0. El evento del 2005 posee una profundidad del centroide cerca de los 36 km, y se puede designar
al dominio C, mientras que el terremoto ocurrido el 2011 es mucho mas superficial. La inversion realizada asume que
este evento posee una profundidad de 14 km, pero andlisis con sismémetros instalados en el fondo del mar sugieren
que el terremoto se localiz6 a 23 km por lo que corresponde al dominio B. El andlisis espectral indica que el evento de
Miyagi-Oki tiene mayores amplitudes (puntos negros) a través de la banda pasante de 0.1 a 2.0 Hz, que el evento de

Tohoku-Oki (puntos rojos). (2012)
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Capitulo 5

Resultados

Antes de utilizar la metodologia propuesta en datos observados, se aplicé la técnica de inversion
a sismogramas sintéticos generados usando fuentes sismicas hipotéticas, con el fin de determinar la
robustez y las limitaciones de dicha metodologia. Una vez validado el método, se utiliz6 éste para
invertir el tensor de momento y la funcién fuente temporal de los eventos ocurridos en la zona de
ruptura del terremoto de Pisagua del 2014, descritos anteriormente.

5.1. Aplicacion del método de inversion en sismogramas sinté-
ticos

Para validar el método de inversion se calcularon formas de onda sintéticas utilizando el cédigo
CPS (Herrmann, 2013), dichos sismogramas tedricos se modelaron definiendo diferentes tensores
de momento y funciones fuente temporal, y se les agregd un ruido aleatorio. Los mecanismos que
se definieron corresponden a eventos tipicos que se esperarian en una zona de subduccién. Dado
que las funciones de Green son obtenidas con el mismo cddigo (CPS) y se calculan para el mismo
medio en que se propagan las ondas sismicas, los resultados que se obtengan de la inversién deben
tener caracteristicas similares que los mecanismos ingresados. Las estaciones que se utilizaron en
las pruebas sintéticas que pertenecen a la red [IPOC, y son las mismas que se utilizan en este trabajo
para el andlisis de sismos reales.

5.1.1. Tensor de momento sismico

Para la inversion del tensor de momento se calcularon sismogramas sintéticos en las estaciones
de la red IPOC usando los c6digos desarrollados por |Herrmann| (2013). Para modelar la fuente
sismica se usé una tnica funcién fuente triangular con una duracién de 4 s. Ademads, a cada sismo-
grama se le agreg6 un ruido estocéstico gaussiano distribuido entre los rangos de +75 % del valor
de la amplitud mdxima. Al realizar la inversion del tensor de momento a partir de las formas de
onda sintéticas se asumi6 que la funcién fuente y las coordenadas del evento son conocidas.
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El primer andlisis corresponde a un evento ocurrido a 30 km de profundidad, en la zona del
contacto sismogénico cuya latitud y longitud corresponden a —20° y —70.75°, respectivamente. En
este caso se utilizé un mecanismo de doble cupla puro, definido con strike, dip y rake, iguales a,
360°, 25° y 90° respectivamente. Los resultados obtenidos en la inversion, en términos de su tensor
de momento sismico, se presentan en la figura[5.1} No existen diferencias importantes al comparar
la solucién obtenida y el mecanismo impuesto, en particular al comparar ambas representaciones
en mejor doble cupla. Este andlisis tiene como objetivo mostrar que el programa desarrollado logra
invertir el mecanismo de terremotos cercanos a la costa chilena, de forma 6ptima.

Figura 5.1: Representacion de la solucién obtenida en la inversidn del tensor de momento sismico, para un evento
inverso ocurrido a 30 km de profundidad en la zona de subduccién. De izquierda a derecha se muestra el tensor de
momento calculado, la mejor doble cupla de la solucion obtenida y el tensor ingresado para crear los datos sintéticos.

El segundo andlisis sintético es un evento ocurrido a 10 km de profundidad en la zona del con-
tacto sismogénico cuya latitud y longitud corresponden a —20° y —71.5°, respectivamente. En este
caso se utilizé un mecanismo de doble cupla puro definido con strike, dip y rake, iguales a 360°, 12°
y 90° respectivamente. Los resultados obtenidos en la inversion del tensor se muestran en la figura
[5.2] Este test posee la particularidad que el sismo sintético, ademas de ser superficial, tiene un bajo
angulo en el dip, y se verifica que con éstas caracteristicas el cddigo logra invertir adecuadamente
el mecanismo correspondiente. Se puede observar una pequeiia diferencia en el rumbo, pero esta
dentro del rango de error esperado para este tipo de inversiones. Es sabido que al utilizar registros
de estaciones banda ancha en el campo regional para invertir los tensores de momento, algunas
técnicas tienen problemas para determinar correctamente mecanismos de muy bajo dngulo, lo que
se puede traducir en una mala interpretacion del mecanismo real del sismo.

Figura 5.2: Representacion de la solucién obtenida en la inversién del tensor de momento sismico para un evento
inverso ocurrido a 10 km de profundidad en la zona del contacto sismogénico. De izquierda a derecha se grafica la
solucién del tensor de momento calculado en la inversién, la mejor doble cupla calculada y el tensor ingresado para
crear los sismogramas sintéticos.

El tercer andlisis sintético es el caso de un evento que ocurre a 15 km de profundidad en la
zona del outer-rise, esto significa que el sismo se ubica mas alld de la fosa, cuya latitud y longitud
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corresponden a —20° y —72°, respectivamente. En este caso se utiliz6 un mecanismo doble cupla
con strike, dip y rake iguales a 360°, 35° y 90° respectivamente. Los resultados obtenidos en la
inversion se presentan en la figura[5.3] La solucién obtenida presenta una pequefia componente de-
viatdrica, pero en términos globales la solucion obtenida concuerda con el mecanismo ingresado.
En este anélisis se busca validar el hecho de que a pesar de que la distancia del evento a la red de
estaciones es mds lejana que en el caso de los andlisis anteriores, el procedimiento de inversion
propuesto es capaz de obtener resultados correctos.

Figura 5.3: Representacion de la solucion obtenida en la inversion del tensor de momento sismico para un evento con
mecanismo inverso ocurrido a 15 km de profundidad en el outer-rise. De izquierda a derecha se muestra la solucién
del tensor de momento, la mejor doble cupla calculada y el tensor ingresado para crear los datos sintéticos.

El cuarto andlisis sintético es similar al anterior, pero la diferencia radica en que ahora el me-
canismo de la fuente sismica posee un rake de —90°. Aqui se busca validar la metodologia para el
caso de terremotos en falla normal. Los resultados obtenidos en este caso se presentan en la figura
Nuevamente se observa que la solucion obtenida es similar al tensor utilizado para crear los
sismogramas sintéticos. Se observa en la soluciéon una componente deviatdrica, sin embargo, la me-
jor doble cupla obtenida del tensor invertido concuerda bastante bien con el mecanismo ingresado.

Figura 5.4: Representacion de la solucién obtenida en la inversién del tensor de momento sismico para un evento
normal ocurrido a 15 km de profundidad en el outer-rise. De izquierda a derecha se muestra la solucién del tensor de
momento, la mejor doble cupla calculada y el tensor ingresado para crear los datos sintéticos.

El dltimo andlisis tiene por objetivo verificar si el programa logra invertir mecanismos de even-
tos que no sean 100 % DC (doble cupla) y tengan una parte deviatérica importante. Para ello se cred
un evento sintético ocurrido a 30 km de profundidad en el norte de Chile, cuya latitud y longitud
corresponden a —20° y —70.75°, respectivamente. En este caso la fuente sismica se defini6 con un
tensor de momento deviatérico cuyas componentes en NED (Norte, Este, Profundidad) correspon-
dena, [1.4x 10*, —=7.0x 10, —=7.0 x 10?3, —3.92 x 10*, —3.92 x 10?°, 1.76 x 10?°], con unidades
en dina-cm, que corresponde a un tensor con 44 % DC (doble cupla) y 56 % CLVD (dipolo vec-
torial lineal compensado). El mecanismo doble cupla ademads presenta una componente de rumbo.
Los resultados obtenidos en la inversion se muestran en la figura[5.5] donde se puede observar que
el codigo logra invertir el tensor deviatdrico de manera correcta, y por lo tanto se pueden obtener
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tanto las componentes DC como CLVD del tensor.

Tensor completo DC CLVD

Sintético

Obtenido

Figura 5.5: Representacion de la solucién obtenida en la inversion del tensor de momento sfsmico para un evento que
ocurre a 30 km de profundidad en el norte de Chile, con un tensor deviatérico (44 % DC y 56 % CLVD) y que presenta
una componente de rumbo. De izquierda a derecha se observa el tensor completo, la mejor doble cupla y la componente
CLVD del tensor. Arriba lo ingresado para crear los datos sintéticos y abajo se observa lo obtenido.

5.1.2. Funcion fuente temporal

Por otro lado, también es necesario validar el codigo de inversién analizando la robustez del
método cuando se invierte la funcion fuente a partir de datos sintéticos. Para ello se calcularon
numéricamente sismogramas con mecanismos focales conocidos y se convolucionaron con una
funcién fuente temporal dada. Posteriormente se realizé la inversion de la funcién fuente utilizando
estas formas de onda sintéticas y se compararon los resultados obtenidos con los ingresados.

El primer andlisis que se realizd, es de una inversion correspondiente a una funcion fuente des-
crita por un unico triangulo. Cabe mencionar que el codigo permite seleccionar si se desea que la
funcién fuente sea representada por un dnico tridngulo con una base (duracion) fija o si se desea
que se represente por una serie de tridngulos de igual base y desfasados el uno del otro en la mitad
de su duracion. En esta ultima opcion se permite al usuario ingresar la duracién del tridngulo y el
numero total de estos.

El resultado mostrado en la figura[S.6|corresponde a la inversién de sismogramas sintéticos crea-
dos imponiendo una funcién fuente compuesta de un tnico tridngulo de duracién 10 s (figura [5.6]
derecha). Para realizar dicha inversion se fij6 la duracion del terremoto a 12 s y se fijé la duracién
de cada b-spline a 1.25 s obteniéndose una inversion utilizando 28 tridngulos en total (el ajuste de
la curva a dichos tridngulos se muestra en la figura[5.7). Como se observa en la figura[5.6]el progra-
ma es capaz de invertir el tridngulo utilizado para la generacion de las formas de onda sintéticas,
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sin embargo tiene forma suave, y dicho suavizamiento implica una leve pérdida de amplitud. Esto
ultimo se debe a que existe una compensacion entre el ancho y el alto, lo que permite mantener la
misma drea, preservando asi el momento.

Por otro lado, el resultado mostrado en la figura [5.8] corresponde a la inversién de los mismos
sismogramas sintéticos que en el caso anterior, con la diferencia que se realiz6 la inversion fijando
el uso de tres tridngulos de duracién 5 s cada uno, forzando asf el ajuste (figura[5.9). De aqui se tiene
que al ajustar la solucidn el programa es capaz de recrear sin inconvenientes la forma de la funcién
fuente ingresada. Al comparar ambos casos, los resultados obtenidos indican que, en primer lugar
es posible hacer la inversion de la funcién fuente, y en segundo lugar, existe una diferencia en los
resultados obtenidos debido a la regularizacion que se utiliza en la inversion. Es decir que al uti-
lizar mds tridngulos la regularizacion tiene un rol importante en el suavizamiento de la solucion,
modificando ligeramente la amplitud que se deberia obtener, a diferencia de la inversion al utilizar
sOlo tres tridngulos que se forzaron al ajuste.
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Figura 5.6: (Izquierda) Solucién de la funcién fuente obtenida durante la inversion al utilizar una serie de 28 tridngulos
en la parametrizacion. (Derecha) Funcidn fuente utilizada en el célculo de los sismogramas sintéticos que se utilizaron
en la inversion.
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Figura 5.7: Ajuste de los 28 tridngulos que se usaron para la inversion. El resultado final de dicha inversidn se muestra
en la figura [5.6| (izquierda).
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Figura 5.8: (Izquierda) Solucién de la funcién fuente obtenida durante la inversion al utilizar tres tridngulos. (Derecha)
Funcién fuente utilizada en el cdlculo de los sismogramas sintéticos que se utilizaron en la inversion.
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Figura 5.9: Ajuste de los tres tridngulos que se usaron para la inversion. El resultado final de dicha inversién se muestra
en la figura[5.§| (izquierda).

El segundo andlisis corresponde a la inversion de la funcion fuente a partir de formas de ondas
sintéticas que se calculan imponiendo una funcién fuente definida por dos tridngulos consecutivos,
uno al lado del otro, y que tienen diferente amplitud y duracién, tal como se muestra en la figura
[5.10] (derecha). La solucién obtenida en este caso se muestra en la figura [5.10] (izquierda), y se
observa que no logra obtener en forma exacta la misma amplitud de la funcién fuente ingresada. Se
obtiene una funcion fuente suavizada debido a la regularizacidn que se usa en la inversion, lo cual no
permite que la seccion donde ambos tridngulos se juntan llegue a una amplitud cero. Sin embargo,
el resultado obtenido es bastante aceptable ya que logra invertir la forma de ambos tridngulos,
define correctamente sus amplitudes relativas y sus duraciones (en este punto cabe mencionar que
al hacer la inversion se da un largo de duracién del terremoto 1.5 veces mayor que el real).
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Figura 5.10: (Izquierda) Funcién fuente obtenida durante la inversién. (Derecha) Funcién fuente utilizada en el cdlculo
de los sismogramas sintéticos.

En el tercer andlisis sintético se calculan sismogramas sintéticos definiendo una funcion fuente
definida por dos tridngulos de distinta amplitud y duracion, siendo el primero de amplitud menor
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que el segundo, pero de mayor duracion (figura [5.11] derecha). En esta configuracién se han sepa-
rado ambos tridngulos por un lapso de tiempo de 7, 5 s. La inversion de la funcidn fuente se muestra
en la figura[5.T1|(izquierda), en ella se observa que el codigo es capaz de invertir la forma, duracién,
y amplitudes relativas de los dos tridngulos que la definen. Como en los casos anteriores, debido a
la regularizacién que se incluye en el método de inversidn, la solucion es una version suavizada de
la funcion fuente real.
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Figura 5.11: (Izquierda) Funcién fuente obtenida durante la inversién. (Derecha) Funcién fuente utilizada en el cdlculo
de los sismogramas sintéticos que se usaron en la inversion.

El ultimo andlisis sintético es similar al tercero, sin embargo este considera que el tridngulo de
mayor amplitud es el primero y le sigue el de menor amplitud separado por 7,5 s (figura [5.12]
izquierda). Como se observa en la figura[5.12(izquierda) la inversién obtenida muestra que el inicio
de la funcién fuente es bastante abrupta, casi como una funcién escalén. Se cree que este efecto se
debe a que la primera funcién triangular impuesta posee en su inicio una pendiente también abrupta
y fuerte, lo que impide una correcta modelacion (inversién) al momento de buscar soluciones regu-
larizadas. Sin embargo, en términos globales la solucion captura las dos subfuentes, sus duraciones
y amplitudes relativas en forma aceptable.
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Figura 5.12: (Izquierda) Funcién fuente obtenida durante la inversién. (Derecha) Funcidén fuente utilizada en el calculo
de los sismogramas sintéticos que se utilizarén durante la inversion.

De los andlisis sintéticos que se efectuaron se concluye que el programa logra invertir ade-
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cuadamente tanto el tensor de momento sismico como la funcién fuente temporal, las diferencias
observadas entre lo esperado y lo obtenido en las soluciones radica en el ruido que se incluyé en
los sismogramas sintéticos. En el caso particular de las funciones fuente se observa que disminuye
levemente la amplitud y que en caso de ser una fuente muy impulsiva al inicio, se obtiene un inicio
muy abrupto en la solucion, estas diferencias se deben a dos motivos, (1) a la parametrizacién de la
funcion fuente y (2) al suavizamiento que se le aplica en el método de inversién. Sin embargo, se
logra recuperar bastante bien la forma (suavizada), amplitudes y la duracién de la funcién fuente.

5.2. Aplicacion del método de inversion a un precursor del te-
rremoto de Pisagua

Posteriormente se aplico el programa de inversion a registros de campo cercano y regional de
un terremoto real, dicho evento ocurri6 el 16 de Marzo del 2014, cuya magnitud corresponde a
M,, 6.7 y fue un precursor del terremoto de Pisagua 2014 (Ruiz et al.,|2014). A este terremoto lo
denominamos terremoto de prueba, pues sobre €l se realizaron los andlisis preliminares, las prime-
ras inversiones y permitio realizar ajustes en los pardmetros que se definen durante la inversién. En
este caso también se incluyen registros de movimiento fuerte durante la inversion, lo que permitié
hacer ajustes al realizar la doble integracion de los registros de aceleracion.

De acuerdo al catdlogo publicado por el GCMT (Dziewonski et al. (1981); Ekstrom et al.|(2012))
el evento tuvo una magnitud de M,, 6.7, su centroide se localiz6 en —70.92°F, —19.94°S y a 12
km de profundidad, las componentes del tensor de momento del centroide fueron, [—6.8 x 10%,
—2.5 x 10%,9.299 x 10%°, —2.95 x 10?, 3.5 x 10%, 8.75 x 10*] en unidades de dina-cm. El Na-
tional Earthquake Information Center (VEIC) (NEIC|(2016)) localiza dicho evento en —70.702° F,
—19.981°S, con una magnitud M, 6.7, y uno de los planos nodales se define con un strike, dip, y
rake de 277°, 18° y 63°, respectivamente. Por otro lado, el Centro Sismolégico Nacional localiza
este evento en las siguientes coordenadas, latitud —19.965°, longitud —70.814°, con una profundi-
dad de 20.6 km y una magnitud de M, 6.7.

5.2.1. Busqueda del centroide espacial éptimo

En este ejemplo, se usa la latitud, longitud y profundidad proporcionada por el GCMT, man-
teniendo fija esta ultima a 12 km, esto dado que el GCMT calcula la posicién del centroide y su
tensor asociado, y es lo que se desea invertir en el presente caso.

El primer paso es ingresar las variables y pardmetros que definen el problema de inversion a
resolver. Como se ha mencionado anteriormente, en la metodologia propuesta se debe ingresar la
localizacion y la mitad de la duracién de la fuente. En esta etapa, se asume que la funcién fuente
estd definida por un sélo tridngulo. Ademds se ingresan los filtros a utilizar, que para el caso de
la inversion del tensor de momento se define un filtro pasabanda del tipo Butterworth, de cuarto
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orden, para frecuencias de esquinas de 0.008 a 0.05 Hz para las estaciones BH (banda ancha) y de
0.02 a 0.05 para las estaciones HL (acelerémetros). Ambos filtros fueron escogidos por los criterios
mencionados en la metodologia, los que estdn relacionados principalmente con el ancho de banda
de frecuencias donde la respuesta instrumental es plana y con las longitudes de onda que se pueden
modelar con estas técnicas. Los periodos en que se pueden modelar apropiadamente ondas sismi-
cas en el campo regional para una fuente puntual corresponden a periodos largos e intermedios que
fluctian en los rangos, 150-4 s. Cabe destacar que para este evento, las estaciones banda ancha més
cercanas al epicentro se saturaron y por ende fue necesario utilizar los registros de movimiento
fuerte.

El primer proceso que realiza el codigo es la busqueda de la mejor solucién del tensor iterando
por latitud y longitud, manteniendo fija la profundidad, para lo cual se define una grilla regular
rectangular centrada en el epicentro. Asi, por cada punto de la grilla (longitud, latitud) se realiza la
inversion y se retiene la mejor solucién que entrega el mejor ajuste entre los sismogramas sintéticos
y observados. El resultado de dicha bisqueda se puede observar en la figura[5.13] que representa
en escala de colores los valores del RMS de cada punto de la grilla. El resultado obtenido de esta
bisqueda fija el centroide en las coordenadas, —70.705° E, —20.154°S con una profundidad dada
de 12 km.

0.000712

0.000688

0.000664

MS

0.000640 &

0.000616

0.000592

(@) 0.000568
-71.4 -712 -71.0 -70.8 -70.6

Longitud

Figura 5.13: Resultados de la inversién al realizar una bisqueda de la mejor solucién iterando por latitud y longitud.
Los colores indican el valor del RMS. Se gréfica una solucién equi-espaciada del tensor de momento siendo la mejor
solucién la beach ball de mayor tamaiio.

Una vez encontrado el mejor centroide, se procede a calcular los planos nodales de la mejor
doble cupla y la magnitud del evento. En este caso la magnitud obtenida es de M, 6.5. La com-
paracion entre el tensor de momento obtenido, la mejor doble cupla calculada de la solucién y la
calculada por el GCMT se muestran en la figura[5.14] La soluci6n obtenida en este trabajo subes-
tima ligeramente la magnitud publicada por el GCMT, pero en términos del mecanismo focal del
evento ambas soluciones son coherentes.

Las componentes del tensor de momento encontrado corresponden a [—3.0703 - 10%°, 1.5678 -
10%4,2.9136-10%, —8.9811-10%*,3.9915 - 10%, 2.8422 - 10?], unidades de dina-cm. El ajuste entre
los sismogramas sintéticos obtenidos con esta solucién y los observados se muestra en la figura
[5.13] En esta figura se grafican todas las formas de onda de cada una de las estaciones utilizadas
en la inversion y sus tres componentes, concatenadas entre si. En esta comparacién se observa la
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Figura 5.14: Solucién de la inversion del tensor de momento para el evento de prueba. De izquierda a derecha, el
tensor de momento calculado en el mejor centroide espacial, 1a mejor doble cupla calculada de la solucién y el tensor
reportado por el GCMT.

similitud de las formas de onda calculadas con las observadas y el buen ajuste que estas poseen,
notdndose diferencias en las amplitudes maximas.
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— Sintético
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Figura 5.15: Comparacion de las formas de onda (en desplazamiento) calculadas con las observadas, para todas las
estaciones y sus tres componentes concatenadas entre si.

Para mostrar el detalle del ajuste se graficé cada una de las estaciones por separado, lo cual se
muestra en la figura 5.16. Cabe sefialar que en este caso la inversion es dominada principalmente
por los registros que tienen mayor amplitud, los que corresponden a los sismogramas de las esta-
ciones mds cercanas al epicentro (PSGCX, PATCX y PB11), es por ello que dichos sismogramas
serdn los que posean en general un mejor ajuste en comparacion con los otros.
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Figura 5.16: Comparacién de las formas de onda en desplazamiento calculadas (linea azul) con las observadas (linea
roja) mostrando las tres componentes y cada estacion por separado.

5.2.2. Busqueda de la mejor solucion del tensor iterando por profundidad

Posteriormente, fijando la latitud y longitud (encontrada en la busqueda anterior) se procede a
iterar en profundidad para obtener la mejor solucion del tensor de momento. Se define un rango de
profundidades a explorar y se invierte el tensor de momento en cada profundidad definida a incre-
mentos de cada 2 km. Los resultados de dicha iteracién se muestran en la figura que muestra
el error asociado a cada profundidad y su mecanismo focal. De aqui se extrae el tensor de momen-
to con el menor RMS y se obtiene asi la mejor solucion tanto del tensor como de la profundidad
asociada al centroide. La figura [5.18 muestra la comparacién de la solucién del mecanismo focal
y la mejor doble cupla obtenida, con el resultado obtenido por el GCMT. En ella se tiene que lo
obtenido en la inversion con lo reportado por el GCMT es bastante similar y a partir de la solucién
encontrada se estima que el terremoto ocurre aproximadamente a 10 km de profundidad, segin el
centroide encontrado en esta metodologia.

Cabe sefialar que en este caso la variacion del RMS no es tan sensible con la profundidad,
los mecanismos focales son bastante estables en el rango 8 — 24 km, lo que indica que convendria
buscar otro estimador del ajuste de las formas de onda sintéticas con las observadas para discriminar
mejor la profundidad. En algunos trabajos se utiliza la maximizacién de la reduccién de la varianza
(Pasyanos et al., |1996), o se escoge aquella que tenga un porcentaje de doble cupla cercano al
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Figura 5.17: Iteracién en profundidad para encontrar la mejor solucién del tensor. El grafico muestra la variacién del
RMS (multiplicado por 10%) con su mecanismo focal versus la profundidad de la fuente sismica.

100 % cuando los errores de ajuste en funcién de la profundidad no permiten discriminar la mejor
solucién (Ritsema & Lay, |1993).

Figura 5.18: Resultado de la inversién del tensor de momento del evento de prueba al iterar por profundidad para
encontrar la mejor solucién. De izquierda a derecha se grafica el tensor de momento calculado, la mejor doble cupla
calculada de la solucién y el tensor de momento reportado por el GCMT.

Usando los resultados de la inversion cuyas componentes del tensor de momento con orientacion
NED estan dadas por, [—3.2252 x 10%5, —7.8787 x 10?3, 3.3039 x 10%5, —8.2737 x 10?5, 4.4724 x
10%,3.0609 x 10?*], en unidades de dina-cm, se procede a calcular los sismogramas sintéticos y
compararlos con los observados. Estos resultados se muestran en la figura[5.19concatenados entre
s agrupando todas las estaciones y las trazas de cada componente. En la figura [5.20] se muestran
los ajustes de las formas de ondas en las tres componentes para cada estacion por separado.
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0.000
—0.001}
—0.002}
—0.003}
—0.004

0 500 1000 1500 2000 2500
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Figura 5.19: Comparacion de las formas de onda en desplazamiento calculadas con las observadas, para todas las
estaciones y sus componentes concatenadas entre si.
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Figura 5.20: Comparacién de las formas de onda calculadas (linea azul) con las observadas (linea roja), para cada
estacion por separado.

De aqui, se observa que el ajuste mejora en algunas estaciones, ya que el RMS general disminu-
ye, sin embargo esta variacion es leve. Se puede concluir que en el caso particular de este evento lo
que prima mayormente es la localizacion del centroide mas que la profundidad, siempre y cuando
esta varie desde los 8 a 24 km. Ademds, se tiene que al igual que el caso anterior, las estaciones mas
cercanas son las que poseen mayor incidencia en la inversién ya que tienen mayores amplitudes de
desplazamiento.

Ahora, utilizando estos resultados se procede a realizar la inversion de la funcién fuente, para
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esto se utilizan los resultados obtenidos de las iteraciones en latitud, longitud y profundidad.

5.2.3. Inversion de la funcion fuente

Para obtener la funcién fuente se utilizan como pardmetros de entrada la latitud, longitud, pro-
fundidad, y el tensor de momento. Ademads se ingresan los largos de las ventanas de tiempo que
se usan para extraer la sefial del sismograma a invertir, el ancho de las b-splines y el nimero total
de tridngulos (o funciones bases). Se deben definir los filtros y las bandas de frecuencias. Estos
ultimos no son intuitivos ya que a diferencia de la inversion del tensor de momento no existe un
filtro 6ptimo o alguna tabla que indique el tipo de filtro a usar en funcion de la magnitud del evento,
por ejemplo. Conforme a esto se define un filtro pasabanda con una frecuencia de esquina inferior
dada por 0.008 Hz 6 0.02 Hz (dependiendo del tipo de estacion, banda ancha o acelerometro, res-
pectivamente) y con una frecuencia de esquina superior que tomard los valores 0.1, 0.2 y 0.3 Hz.
Notar que en la inversion de la funcién fuente se busca ir a una frecuencia mds alta en comparacion
a cuando se invierte s6lo el tensor de momento, esto por que se busca mds detalle en la funcién
fuente propiamente tal.

Para evaluar la mayor cantidad de resultados posibles con el fin de analizar la estabilidad de
las inversiones, primero se realizard la inversion utilizando los resultados obtenidos de la busqueda
por latitud y longitud fijando la profundidad, con un filtro pasabanda superior de 0.1, 0.2 'y 0.3 Hz.
Posteriormente se realizard el mismo andlisis para la solucién 6ptima del tensor de momento de la
busqueda por profundidad.

Entonces, utilizando como entrada en la inversion la solucidn del tensor obtenida de la bisqueda
por latitud y longitud, fijando una frecuencia superior de corte de 0.1 Hz y definiendo el largo de la
ventana que se corta después de llegada de la onda P a 40 s, se procede a realizar la inversion. Para
esto, como se ha mencionado en la metodologia, se crea una matriz de disefio F, la cual contiene
la matriz G y la matriz operador de regularizacién que en este caso corresponde al gradiente, y se
crea un vector D, que contiene los datos y el vector de ceros (lado derecho de la ecuacion de regu-
larizacién). Notar que se introduce el pardmetro € que define el peso que se asigna a las ecuaciones
de la regularizacion durante la inversion.

Posteriormente se invierte el resultado utilizando diferentes valores de €, y se grafican en lo que
se denomina la curva L (Aster et al.|(2012)), en ella se grafica la norma L, al cuadrado de la matriz
de regularizacién multiplicada por el vector de pardmetros (resultado de la inversion) en funcién de
la norma dos al cuadrado del error de ajuste a las observaciones, es decir, la diferencia de la matriz
G por el vector de pardmetros y el vector de datos (para mds detalles ver el Capitulo 4 que detalla
la metodologia).

El resultado de dicha curva se muestra en la figura[5.21] en ella se selecciona el resultado épti-
mo el que corresponde al punto de mayor concavidad cercano al origen. En el cdigo desarrollado
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dicha seleccion debe ser manual y corresponden a los puntos rojos en el gréfico.

-4.1 ;
= Curval
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—45}|
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Figura 5.21: Ejemplo de la curva L obtenida en la inversién de la funcién fuente utilizando los resultados de la bisqueda
por latitud y longitud, para una frecuencia de esquina superior de 0.1 Hz del filtro pasabanda. Los puntos rojos indican
las diferentes selecciones de £ que se realizan para observar la sensibilidad de la funcién fuente seleccionada ante
pequeiias variaciones de éste.

Utilizando el mejor € que se obtiene de acuerdo al criterio de la curva L se calcula la solucidn,
en este caso las amplitudes de la serie de tridngulos que definen la funcion fuente. En base a es-
te resultado, se calculan los sismogramas sintéticos para compararlos con los observados, dicha
comparacién se muestra en la figura [5.22] Como se puede observar al comparar ambas formas de
onda existe una diferencia en términos de la amplitud maxima, esto se debe a que al aumentar la
frecuencia superior de corte del filtro pasabanda aumenta el contenido en alta frecuencia que se
extrae del registro observado, pero no parece afectar necesariamente la informacién de la fuente
que se puede modelar en forma sintética a esas frecuencias. Sin embargo, el ajuste global entre las
formas de onda sintéticas y observadas es bastante bueno.

Asi, la funcién fuente obtenida como solucién en la inversidn anterior se puede apreciar en la
figura[5.23] en ella se muestra la funcién fuente y su espectro de amplitud de Fourier comparado
con el espectro de Brune (Brune, |1970). Cabe notar que la forma de la funcién fuente es bastante
suave y cuasi-triangular, con una duracion de 20 s aproximadamente. Tanto el inicio como el fin
presentan un salto abrupto en amplitud, en particular, el fin de la funcién fuente se podria asociar
a una sefal espuria de error de ajuste. Se calcula el espectro de amplitud de Fourier de la funcién
fuente con el fin de comparar objetivamente en el dominio espectral las formas de las funciones
fuentes invertidas de los diferentes terremotos analizados en esta tesis. Se busca realizar una com-
paracion similar a la realizada por Lay et al.| (2012), y dar una descripcion a primer orden de la
forma espectral de las funciones fuente.
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Figura 5.22: Ajuste de las formas de onda observadas con las sintéticas utilizando una frecuencia de esquina superior
de 0.1 Hz en el filtro pasabanda. Se muestran todas las estaciones en sus tres componentes concatenadas entre si.
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Figura 5.23: (Izquierda) Funcién fuente temporal obtenida en la inversién y (derecha) espectro de amplitud de Fourier
de dicha funcién comparado con el espectro de Brune. Se ha utilizado una frecuencia de esquina superior de 0.1 Hz en
el filtro pasabanda. Notar que la funcién fuente estd normalizada por el momento sismico escalar M.

El espectro amplitud de Fourier de la funcién fuente se muestra en la figura [5.23derecha), y
presenta un decaimiento en amplitud que varia cercanamente a w ™! entre 0.1 — 0.8 Hz, lo que im-
plicaria que su amplitud de Fourier es dominada principalmente por el inicio y fin de la funcién
fuente, ya que presentan una variacion abrupta del tipo escalén. Cabe sefialar que una funcion es-
calén decae en alta frecuencia como w™!. Entre la bando 0.8 — 2 Hz la amplitud decae proporcional
a w~?2 aproximadamente.
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Como se observa en las figuras anteriores, el hecho de utilizar 0.1 Hz como frecuencia de es-
quina superior en el filtro pasabanda parece ser correcto, sin embargo se estima que utilizando
frecuencias mayores se pueden observar més detalles de la radiacién de la fuente sismica, es por
esto que utilizando los mismos pardmetros de entrada de la inversion anterior (busqueda de la la-
titud y longitud obtenida con una profundidad fija) se calculardn los graficos anteriores utilizando
0.2 Hz.

En la figura[5.24] se grafica la curva L obtenida de la inversion y en ella inmediatamente se nota
que la curva L obtenida al haber aumentado la frecuencia superior del filtro difiere de la curva L
obtenida utilizando una frecuencia de esquina superior de 0.1 Hz (figura [5.21)). Esta diferencia se
debe a los valores de los errores del ajuste principalmente. Al igual que en el ejemplo anterior se
procede a seleccionar los puntos que corresponderian al mejor valor del € de acuerdo al criterio de
la curva L.

Utilizando dicho ¢ se calcula la solucién de la inversién de la funcién fuente y se utiliza para
calcular los sismogramas sintéticos que se comparan con las formas de onda observadas, dicha
comparacion del ajuste se presenta en la figura Se puede observar nuevamente que el ajuste
presenta un contenido de frecuencias mayor que en el caso anterior (0.1 Hz), notandose diferencias
en relacidn con las amplitudes, pero se logra modelar gran parte de las ondas observadas.

El resultado obtenido para la funcién fuente temporal se muestra en la figura [5.26] en ella se
observa que la funcion fuente invertida es diferente a la obtenida cuando se considera como fre-
cuencia maxima 0.1 Hz. La duracion de la fuente es en este caso del orden de 20 s, y se observan
dos subfuentes. El inicio presenta un salto abrupto en amplitud, sin embargo el término de la fun-
cién decrece suavemente a cero. Al comparar su espectro de amplitud de Fourier con el modelo
de Brune (figura[5.26] derecha), el decaimiento de la amplitud en alta frecuencia (f > 0.1 Hz) es
cercano a w~ ' hasta la frecuencia 1.5 Hz aproximadamente . Al parecer, al usar una frecuencia de
esquina mayor en el filtro se logra recuperar mas detalles de la fuente sismica, es por esto que se
realizard un ejemplo utilizando como frecuencia de esquina maxima 0.3 Hz en el filtro pasabanda.
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Figura 5.24: Curva L obtenida durante la inversién de la funcién fuente utilizando los resultados de la bisqueda por
latitud y longitud, para una frecuencia de esquina superior de 0.2 Hz en el filtro pasabanda. Los puntos rojos indican
las diferentes selecciones que se realizan para observar la sensibilidad al seleccionar diferentes €.
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Figura 5.25: Ajuste de los sismogramas sintéticos con los observados utilizando una frecuencia de filtro superior de
0.2 Hz en el filtro pasabanda. Se muestran todas las estaciones en sus tres componentes concatenadas entre si.
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Figura 5.26: (Izquierda) Funcién fuente obtenida en la inversién. (Derecha) Espectro de amplitud de Fourier de dicha
funcién comparado con el espectro de Brune. Se ha utilizado una frecuencia de esquina superior de 0.2 Hz. Notar que
la funcién fuente estd normalizada por el momento sismico escalar M.

Finalmente se realiza una inversion utilizando los mismos pardmetros de entrada que en los ca-
sos anteriores, pero variando solamente la frecuencia de esquina superior del filtro pasabanda a 0.3
Hz. El resultado obtenido para la funcion fuente se muestra en la figura y el ajuste de los sis-
mogramas sintéticos con los observados se presenta en la figura Al analizar estos resultados
se puede concluir que aumentar la frecuencia de esquina superior del filtro pasabanda a 0.3 Hz es
util ya que, si bien se recupera una funcién fuente similar a la invertida usando 0.2 Hz, esta queda
mejor definida en su forma. Si bien el inicio es abrupto, la funcién decae a cero suavemente. El
contenido de frecuencias es muy similar al comparar ambos espectros, preservandose en ambos
casos la proporcionalidad de las amplitudes cercana w™'° para frecuencias, f > 0.1 Hz hasta la
frecuencia de 1.5 Hz aproximadamente. Ademds, al comparar las formas de onda sintéticas y las
observadas (figura se tiene que el ajuste en general es bueno pero el ajuste de periodos cortos
empeora, observandose mayores diferencias en amplitud debido a que se intenta ajustar més altas
frecuencias contenidas en los datos. Por lo que, utilizar una frecuencia mayor en el filtro para este
evento si bien no es necesario, se puede utilizar ya que la inversion de la funcién fuente se observa
mas definida en su forma.
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Figura 5.27: Ajuste de los sismogramas sintéticos con los observados utilizando una frecuencia de esquina superior de
0.3 Hz en el filtro pasabanda. Se muestran todas las estaciones en sus tres componentes concatenadas entre si.
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Figura 5.28: (Izquierda) Funcién fuente obtenida en la inversién. (Derecha) Espectro de de amplitud de Fourier de
dicha funcién comparado con el espectro de Brune. Se ha utilizado una frecuencia de esquina superior de 0.3 Hz.
Notar que la funcién fuente estd normalizada por el momento sismico escalar M.

Finalmente queda analizar los resultados de la inversion de la funcion fuente a partir de la solu-
cién obtenida en la bisqueda por profundidad, para ello se realiza la inversion utilizando 0.1 Hz,
0.2 Hz y 0.3 Hz para la frecuencia de esquina superior del filtro pasabanda, para evaluar y analizar
sus diferencias.

El ajuste de los sismogramas sintéticos y observados se muestra en la figura[5.29] para el caso de
una frecuencia de esquina superior de 0.1 Hz. El ajuste de los sismogramas sintéticos y observados
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es razonable en este caso, y sélo se observan algunas discrepancias en las amplitudes maximas
entre ambas formas de onda. Los resultados de la inversion de la funcién fuente con una frecuen-
cia de esquina superior igual a 0.1 Hz se muestran en la figura [5.30] La duracién de la fuente es
aproximadamente de 20 s, su forma es suavizada y cuasi-triangular, bastante parecida a la funcién
fuente de la figura[5.23] Tanto el inicio como el término de la funcién son abruptos. Las amplitudes
del espectro de Fourier (ﬁgura derecha) son proporcionales a w™! en la banda 0.1 — 1.0 Hz,
lo que implica que estdn controladas principalmente por los saltos abruptos en amplitud al inicio y
fin de la funcidn fuente.

Al analizar los resultados obtenidos en la inversion de la funcion fuente, los cuales se muestran
en las figuras [5.29] y [5.30] (usando la mejor solucién del centroide espacial), y al comparar éstas
con las figuras [5.22] y [5.23] (usando la mejor solucion por profundidad), se puede notar que los
resultados son bastante similares. Las diferencias que se pueden hacer notar corresponden a las
amplitudes en el salto en amplitud al inicio de la funcién fuente, sin embargo en ambas se puede
observar un inicio abrupto, lo que implicaria que la funcién fuente debe tener mayor pendiente en
su fase inicial, lo cual no es capaz de modelar el cédigo.
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Figura 5.29: Ajuste de los sismogramas sintéticos con los observados al utilizar una frecuencia de esquina superior de
0.1 Hz en el filtro pasabanda. Se muestran todas las estaciones en sus tres componentes concatenadas entre si.

61



0.12 4
1 R R
< 0.10 4
=
‘§ 0.08} 12
= © 107¢ 1
3 0.06} 1@
=]
E: 0.04 4
1072t
0.02} 4
: — Espectro Funcién Fuente
: : — Espectro de Brune
0.0 —= 30 15 20 107 10°
Tiempo [s] Frecuencia [Hz]

Figura 5.30: (Izquierda) Funcién fuente invertida. (Derecha) Espectro de amplitud de Fourier de dicha funcién com-
parado con el espectro de Brune. Se ha utilizado una frecuencia de esquina superior de 0.1 Hz. Notar que la funcién
fuente estd normalizada por el momento sismico escalar M.

Por otro lado, si se aumenta la frecuencia de esquina superior a 0.2 Hz del filtro pasabanda se
obtienen los resultados mostrados en las figuras[5.31]y[5.32] El ajuste de los sismogramas sintéticos
y observados se muestra en la figura y existe un contenido importante de alta frecuencia en
los datos que los sismogramas sintéticos ajustan razonablemente. La solucién de la inversion de la
funcién fuente se muestra en la figura [5.32] La duracién de la fuente es de aproximadamente 20
s, con una forma mads suavizada, un inicio abrupto pero decaimiento suave a cero en los 18 — 20
s y se identifican dos subfuentes. Las amplitudes de Fourier decaen a menor tasa que el espectro
de Brune de referencia, y las amplitudes son proporcionales a w~!-% aproximadamente en la banda
0.1 — 1.0 Hz.

De aqui y comparando estas soluciones con las de las figuras [5.25]y [5.26] se tiene que difieren
entre si, al igual que el caso anterior. Se observa que al usar la mejor solucién al iterar por profun-
didad la forma de la funcién fuente es abrupta al inicio y la amplitud decrece suavemente a cero al
final de la duracién, ademds disminuyen los problemas en los bordes o residuales (sefial espuria)
como los que si se observan a los 20 s en la funcién fuente de la figura[5.26]

A modo de comparacion se realiz6 la inversion usando una frecuencia méxima de esquina del
filtro de 0.3 Hz, obteniéndose una funcién fuente similar a obtenida usando 0.2 Hz. Esto difiere al
caso anterior donde si se observaban algunas diferencias.
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Figura 5.31: Ajuste de los sismogramas sintéticos y observados utilizando una frecuencia de esquina superior de 0.2
Hz en el filtro pasabanda. Se muestran todas las estaciones en sus tres componentes concatenadas entre si.
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Figura 5.32: (Izquierda) Funcién fuente obtenida en la inversion. (Derecha) Espectro de amplitud de Fourier de dicha
funcién comparado con el espectro de Brune. Se ha utilizado una frecuencia de esquina superior de 0.2 Hz en el filtro
pasabanda. Notar que la funcién fuente estd normalizada por el momento sismico escalar M.
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Figura 5.33: (Izquierda) Funcién fuente obtenida en la inversién. (Derecha) Espectro de de amplitud de Fourier de
dicha funcién comparado con el espectro de Brune. Se ha utilizado una frecuencia de esquina superior de 0.3 Hz en el
filtro pasabanda. Notar que la funcién fuente estd normalizada por el momento sismico escalar M.

De este evento de prueba se concluye que, para el caso de la inversion del tensor de momento
el filtro pasabanda serd seleccionado en funcién de la magnitud estimada del evento (o magnitud
preliminar en caso de ser conocida) y el tipo de estacion (banda ancha o de movimiento fuerte) que
se utilice. Ademads se concluye que la inversion subestima ligeramente la magnitud de este evento
por lo que serd interesante notar si esta varia a su vez para otros eventos. Por otro lado, se tiene
que al hacer la busqueda de la mejor solucién del tensor de momento al iterar por profundidad, se
obtiene un resultado similar al reportado por el GCMT y al NEIC en términos de la profundidad, la
diferencia observada puede ser producto del modelo de velocidades utilizado en la inversion. Sin
embargo, al comparar el RMS de la solucién obtenida al iterar por profundidad, o en la busqueda
del centroide espacial, la diferencia no es sustancial pero si se observa una diferencia al utilizar uno
u otro resultado en la inversion de la funcién fuente.

Para la estimacion de la funcion fuente se concluye que se usard un filtro pasabanda con una
frecuencia de esquina superior de 0.2 Hz independientemente que esto implique un aumento de
3% a 10 % en el error de ajuste entre lo observado y lo predicho por el modelo. Como se mencion6
anteriormente es posible que dichas diferencias entre los sismogramas sintéticos y los observados
no se puedan modelar con el método propuesto ya que no tendrian relacién con la fuente sismica,
sino que con limitaciones al propagar ondas sismicas en un medio estratificado 1D. Ademas se cal-
culard la funcién fuente temporal para el resultado obtenido con la biisqueda de la mejor solucién
al iterar por profundidad, si bien se sabe que quizas dicho resultado difiera del obtenido al fijar
la profundidad e iterar por latitud y longitud, la iteracién por profundidad entrega resultados mds
confiables.

Cabe mencionar, que este terremoto es particularmente complicado de modelar ya que se trata
de un evento de profundidad somera, del tipo intraplaca superficial, y que no se generd en la zona
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de contacto sismogénico (e.g. Ruiz et al.| (2014)); \Gonzalez et al.| (2015)). Por ser superficial, las
ondas que se registran a distancias regionales son principalmente ondas superficiales que son muy
dispersivas y muy sensibles al modelo de estructura de velocidades en la banda de frecuencias que
se estd analizando este evento (f ~ 0.1 — 0.3 Hz). Por lo que podemos concluir que los resultados
obtenidos son aceptables y esperados considerando las variables y limitaciones mencionadas.

5.3. Analisis y modelamiento de la funcion fuente temporal pa-
ra sismos ocurridos en el Norte de Chile

Una vez validada la metodologia se utiliz6 la herramienta computacional desarrollada en esta
tesis para analizar datos reales y obtener pardmetros de la fuente sismica. Se calcul6 el tensor de
momento y la funcidn fuente temporal para sismos M, > 6.0 ocurridos en el norte que Chile.

Se analizaron diez sismos de la secuencia de eventos asociados al terremoto de Pisagua, y se
model6 adicionalmente un evento de profundidad intermedia que no se asocia a dicha secuencia.
Las soluciones obtenidas se resumen en las tablas que se presentan a continuacién. La tabla [5.3]
detalla las soluciones de la localizacién dadas por el GCMT (dato que usamos como referencia),
CSN, NEIC'y el resultado del centroide espacial obtenido con el codigo desarrollado en este trabajo.

Evento GCMT CSN NEIC Este estudio

Fecha Lon Lat Prof Lon Lat Prof Lon Lat Prof Lon Lat Prof
[°] [°] [km] [°] [°] [km] [°] [°] [km] [°] [°] [km]
2014-03-16 21:16 | -70.92  -19.94 12 -70.814  -19.965 20.6 -70.702  -19.981 15.5 -70.705  -20.154 10
2014-03-17 05:11 | -71.05 -20.01 17.8 -70.944  -19.928 28.3 -70.884  -20.017 13.5 -70.764  -19.938 18
2014-03-22 12:59 | -71.14  -19.73 18.9 -71.384  -19.836 31.8 -70.874  -19.763 25.5 -70.783  -19.659 16
2014-03-23 18:19 | -71.05 -19.70 21.7 -70.943  -19.794 33.8 -70.854  -19.690 23.5 -70.621  -19.557 16
2014-04-03 01:58 | -70.88  -20.34 33.7 -70.583  -20.314 30.7 -70.576  -20.311 19.5 -70.451  -20.411 28
2014-04-03 02:43 | -70.60 -20.43 28.7 -70.418  -20.545 26.1 -70.493  -20.571 30.5 -70.172  -20.430 30
2014-04-03 05:26 | -70.90 -20.72 322 -70.651  -20.798 38 -70.587  -20.797 25 -70.614  -20.791 12
2014-04-04 01:37 | -7091 -20.61 19.5 -70.605  -20.622 32.6 -70.654  -20.643 13.7 -70.552  -20.681 16
2014-04-11 00:01 | -70.88  -20.64 14.5 -70.653  -20.710 37.4 -70.647  -20.659 25.5 -70.442  -20.854 16
2011-06-20 16:35 | -68.63 -21.89 1314 | -68.668 -21.874 128.7 | -68.228  -21.701 128.0 | -68.701 -21.961 138
2014-04-01 23:46 | -70.81 -19.70 21.6 -70.908  -19.572 38.9 -70.769  -19.610 25.5 -70.610  -20.200 20

Tabla 5.1: Localizacién de los eventos analizados y coordenadas del centroide.

Como se observa, las diferentes agencias sismoldgicas poseen diferentes soluciones en la lo-
calizacién pero estas no son sustanciales. Estas diferencias se deben principalmente al hecho que
el GCMT reporta el centroide y usa una localizacion hipocentral preliminar, por otro lado la lo-
calizacién del NEIC y del CSN que se presentan en la tabla corresponde al epicentro, en tanto la
localizacion del presente estudio es la mejor solucién para el centroide espacial. Al comparar las
soluciones reportadas por distintas agencias sismoldgicas con los resultados obtenidos por el cddi-
go se puede decir que estdn dentro del mdrgen de error esperado para este tipo de inversiones.

Graficamente se pueden observar las diferencias entre lo ingresado y lo obtenido en las figuras
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[5.34] y [5.35] que corresponden a una bisqueda espacial del mejor centroide. Para esto se centr6
la bisqueda utilizando los resultados obtenidos por el GCMT para el centroide y se iteré en una
region rectangular definida por +0.5° a partir del centro, los colores representan los valores del
RMS, ademas se graficaron diferentes mecanismos focales para observar como este va variando al
escogerse distintos puntos en el espacio. El mecanismo de mayor tamafio en cada una de las figuras
corresponde al seleccionado y representa la mejor solucion.
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Figura 5.34: Resultados de la inversién al realizar una biisqueda de la mejor solucién iterando por latitud y longitud
en una regién rectangular con una profundidad fija. Los colores indican el valor del RMS y se grafica una solucién
equi-espaciada del tensor de momento siendo la mejor solucidn la beach ball de mayor tamafio.
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(c) Evento a las 00:01 del 11 de abril 2014.

Figura 5.35: Resultados de la inversion al realizar una biisqueda de la mejor solucién iterando por latitud y longitud
en una regién rectangular con una profundidad fija. Los colores indican el valor del RMS y se grafica una solucién
equi-espaciada del tensor de momento siendo la mejor solucién la beach ball de mayor tamafio.

De las figuras anteriores se observa que los resultados de la inversion tienden a mover la solu-
cion de la localizacién del centroide hacia la costa en comparacion con lo obtenido por el GCMT.
Esto puede ser producto de la distribucion de estaciones ya que, todas se encuentran ubicadas en
tierra, ubicadas fuera de la zona rectangular y hacia el lado derecho de los eventos mostrados ante-
riormente. Por otro lado, los eventos sismicos antes mostrados tienen epicentro costa afuera.

Cabe mencionar que lo que se busca con la iteraciéon en un dominio rectangular es estimar el
centroide espacial, es decir el punto en donde se ubica aproximadamente el centro de gravedad de
la distribucion espacial de momento y usualmente se asocia a la zona que libera la mayor cantidad
de energia. Se hace notar que el centroide no necesariamente coincide con el epicentro, por esto
se usa como base de la iteracion las coordenadas entregadas por el GCMT para definir la region
rectangular de busqueda.

La tabla [5.3] resume la magnitud obtenida en este estudio para cada evento comparado con las
soluciones publicadas por agencias sismoldgicas, en ella se puede observar que el cédigo tiende a
subestimar ligeramente la magnitud en algunos casos. Esto puede deberse a que se utilizan dife-
rentes tipos de datos en el sentido que provienen principalmente de dos tipos de sensores. En el
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andlisis desarrollado se utilizan datos de campo cercano que incluyen estaciones banda ancha y de
movimiento fuerte.

Por otro lado, agencias como el GCMT y el NEIC utilizan datos globales, mientras que el CSN
utiliza datos de campo regional, principalmente de estaciones banda ancha y de movimiento fuerte.
Ademas se tiene que se ocupan diferentes métodos y formas de onda para calcular la magnitud, en
el codigo se utiliza la onda la onda P principalmente (y parte de la onda S), en tanto el CSN utiliza
la fase-W. En otros casos, por ejemplo, el NEIC utiliza la fase-W a distancias telesismicas, y el
GCMT ondas superficiales registradas a escala global.

Evento GCMT CSN NEIC Este estudio
Fecha Magnitud Mo Magnitud Mo Magnitud Mo Magnitud Mo
My, [dina.cm] My, [dina.cm] My, [dina.cm] My, [dina.cm]
2014-03-16 21:16 6.7 1.27e+26 6.7 - 6.7 1.591e+26 6.50 6.38e+25
2014-03-17 05:11 6.4 4.67e+25 6.3 - 6.4 4.440e+25 6.23 2.55e+25
2014-03-22 12:59 6.2 2.85e+25 5.8% - 6.2 2.541e+25 6.14 1.84e+25
2014-03-23 18:19 6.2 2.89e+25 6.2 - 6.3 3.281e+25 6.09 1.58e+25
2014-04-03 01:58 6.6 9.62e+25 6.3 - 6.5 7.120e+25 6.39 4.32e+25
2014-04-03 02:43 7.7 4.92e+27 7.6 - 7.7 4.706e+27 7.42 1.52e+27
2014-04-03 05:26 6.5 7.07e+25 6.3 - 6.4 4.892e+25 6.18 2.14e+25
2014-04-04 01:37 6.2 2.74e+25 6.1 - 6.3 3.148e+25 6.03 1.24e+25
2014-04-11 00:01 6.1 1.70e+25 6.2 - 6.2 2.465e+25 591 8.22e+24
2011-06-20 16:35 6.5 7.74e+25 6.4* - 6.5 6.574e+25 6.50 6.33e+25
2014-04-01 23:46 8.1 1.90e+28 8.2 - 8.2 2.348e+28 8.20 2.28e+28

Tabla 5.2: Valores del momento sismico escalar y magnitud de momento reportados por el CGMT, CSN, NEIC y
los estimados en este estudio. El * indica que en estos casos particulares la magnitud se encuentra calculada como
magnitud local (MI).

Por ultimo, queda comparar los resultados obtenidos para cada tensor de momento con lo repor-
tado por agencias sismoldgicas. La tabla|5.3| muestra los resultados en términos de la mejor doble
cupla obtenida a partir de los tensores calculados por el GCMT y el c6digo implementado en este
trabajo.

GCMT Este estudio

Evento NP1 NP2 NP1 NP2

) 0 A ¢ 4 A ¢ ) A ) [} A

I N O 0 0 I 0 O A O [°1 [°1 1 jre1ore1ored
2014-03-16 21:16 | 284 26 54 144 69 106 | 268 17 59 120 74 99
2014-03-17 05:11 | 352 17 94 168 73 89 23 22 133 | 157 73 73
2014-03-22 12:59 | 346 20 90 167 70 90 341 24 96 153 66 86
2014-03-23 18:19 | 350 21 100 | 160 69 86 17 19 132 | 153 75 76
2014-04-03 01:58 | 358 14 103 | 165 76 87 351 25 96 164 64 86
2014-04-03 02:43 | 354 23 96 167 67 87 350 25 93 166 64 88
2014-04-03 05:26 | 168 63 83 4 27 104 180 59 78 22 32 109
2014-04-04 01:37 1 25 109 | 160 67 81 339 27 91 157 62 89
2014-04-11 00:01 | 328 28 43 198 72 111 179 69 104 | 323 25 56
2011-06-20 16:35 | 261 11 -9 360 88 -101 | 308 13 32 186 82 101
2014-04-01 23:46 | 355 15 106 | 159 76 86 345 8 103 | 151 81 87

Tabla 5.3: Mecanismos focales (strike, dip, y rake) de los planos nodales calculados por el GCMT y los estimados a
partir de la soluciones obtenidas en este estudio.

Dado que se utiliza como pardmetro inicial la locacién entregada por el GCMT, se comparan
graficamente los resultados presentados en la tabla[5.3] y se muestran los mecanismos en las figuras
[5.36]y[5.37] En ellas se observa que el cédigo logra recuperar en gran medida la solucién de la do-
ble cupla entregada por el GCMT, con diferencias de £ 12.25° para el strike, &= 4.85° para el dip y
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+ 9.55° para el rake, aproximadamente. Ademads se puede observar que existen leves diferencias en
la inclusién de una componente de rumbo en algunas soluciones como los eventos ocurridos el 17
y 23 de marzo, ambas con rangos de diferencias de dngulos menores a 5° y con profundidades de
18 y 16 km respectivamente (segun resultados obtenidos). Se cree que dicha componente de rumbo
se debe a que se consideran todas las estaciones disponibles para cada evento, tal vez controlando
las soluciones las estaciones mas cercanas al evento ya que son las que tienen mayores amplitudes
de desplazamiento.

Con respecto a los otros eventos se observa que en algunos casos se obtiene mayor inclinacién
(manteo) de la que se deberia, esto puede ser producto de la mala distribucion de estaciones que se
posee ya que al no estar uniformemente distribuidas existen mds estaciones al sur o al norte de los
eventos. Esta mala cobertura azimutal radica en esta desviacion, pues al haber mds estaciones en
una zona, mayor es el peso que se le da a la contribucion de ese conjunto de estaciones durante la
inversion.

S9N DD

(a) Evento a las 21:16 del 16 de marzo 2014. (b) Evento a las 05:11 del 17 de marzo 2014.
(c) Evento a las 12:59 del 22 de marzo 2014. (d) Evento a las 18:19 del 23 de marzo 2014.

Figura 5.36: Resultado de la inversién del tensor de momento para cada evento analizado. De izquierda a derecha se
grafica el tensor de momento calculado, la mejor doble cupla calculada de la solucién y el tensor de momento reportado
por el GCMT.

69



UNURUBNOROR

(a) Evento alas 01:58 del 3 de abril 2014. (b) Evento a las 02:43 del 3 de abril 2014.
(c) Evento a las 05:26 del 3 de abril 2014. (d) Evento a las 01:37 del 4 de abril 2014.

(e) Evento a las 00:01 del 11 de abril 2014.

Figura 5.37: Resultado de la inversion del tensor de momento para cada evento analizado. De izquierda a derecha se
grafica el tensor de momento calculado, la mejor doble cupla calculada de la solucién y el tensor de momento reportado
por el GCMT.

A modo de comparacién se realizé una tabla donde se comparan los diferentes mecanismos
focales obtenidos en la inversion con aquellos reportados por el NEIC. Dicha tabla se observa a
continuacioén (tabla[5.3)), en ella se puede observar que los resultados del NEIC comparados con los
dados por el GCMT varian entre si, al igual que cuando se comparan con las soluciones obtenidas
con el codigo de inversion. Esto se debe a las diferencias metodolégicas en el célculo de los meca-
nismos focales que realiza cada agencia, las que fueron mencionadas y discutidas anteriormente.
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A diferencia de la tabla anterior, esta detalla el porcentaje de doble cupla de cada solucién con
objetivo comparativo. El porcentaje de doble cupla ayuda a relacionar el tensor de momento con la
fisica de la ruptura de un terremoto. Un porcentaje de doble cupla elevado significa que el tensor
representa mejor el cardcter de falla de corte o de cizalle de un terremoto.

NEIC Este estudio

Evento NP1 NP2 DC NP1 NP2 DC
¢ ) A ) o A ¢ ) A ) 6 A
[ O O 0 N I 0 O A O % [°1 °1 rergjrerore1r red %
2014-03-16 21:16 | 277 18 63 126 74 98 80 268 17 59 120 74 99 94
2014-03-17 05:11 | 358 19 115 | 152 72 82 100 23 22 133 | 157 73 73 85
2014-03-22 12:59 | 352 15 98 164 76 88 88 341 24 96 153 66 86 60
2014-03-23 18:19 | 347 22 105 | 151 69 84 96 17 19 132 | 153 75 76 74
2014-04-03 01:58 7 25 113 | 162 67 80 84 350 25 93 166 64 88 98
2014-04-0302:43 | 356 15 100 | 166 75 87 96 351 25 96 164 64 86 92
2014-04-03 05:26 | 352 23 93 170 67 89 88 180 59 78 22 32 109 | 93
2014-04-04 01:37 3 27 112 | 159 66 79 99 339 27 91 157 62 89 90
2014-04-11 00:01 | 330 19 57 185 74 101 76 179 69 104 | 323 25 56 68
2011-06-20 16:35 | 259 11 -14 3 87 -101 81 308 13 32 186 82 101 87
2014-04-0123:46 | 358 12 107 | 161 79 87 98 345 8 103 | 151 81 87 90

Tabla 5.4: Mecanismos focales (strike, dip, y rake) de los planos nodales calculados por el NEIC y los estimados en este
estudio. E1 %DC corresponde al porcentaje de la componente doble cupla calculado del tensor de momento sismico.

Una vez obtenidos estos resultados, se procedid a calcular la funcién fuente para cada uno de
los eventos y dichas soluciones se presentan en las siguientes figuras, [5.38] [5.39)y [5.40] En ellas se
grafica la funcién fuente normalizada por el factor del momento sismico escalar total y a su lado
derecho se muestra el espectro de amplitud de Fourier de dicha funcién fuente comparado con el
espectro de Brune (Brune, 1970). Esta comparacion espectral muestra como deberia ser el espectro

de amplitud si este tuviera una caida del tipo w 2.
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(a) Evento a las 21:16 del 16 de marzo 2014, M,, 6.50. (b) Evento alas 05:11 del 17 de marzo 2014, M,, 6.23.

Figura 5.38: Soluciones de las funciones fuente obtenidas para cada evento analizado. (Izquierda) Funcién fuente
temporal obtenida en la inversién y (derecha) espectro de amplitud de Fourier de dicha funcién comparado con el
espectro de Brune. Se ha utilizado una frecuencia de esquina superior de 0.2 Hz en el filtro pasabanda. Notar que la
funcién fuente estd normalizada por el momento sismico escalar M.
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(b) Evento a las 18:19 del 23 de marzo 2014, M,, 6.09.
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(d) Evento a las 02:43 del 3 de abril 2014, M,, 7.42.

Figura 5.39: Soluciones de las funciones fuente obtenidas para cada evento analizado. (Izquierda) Funcién fuente
temporal obtenida en la inversién y (derecha) espectro de amplitud de Fourier de dicha funcién comparado con el
espectro de Brune. Se ha utilizado una frecuencia de esquina superior de 0.2 Hz en el filtro pasabanda. Notar que la
funcion fuente estd normalizada por el momento sismico escalar M.
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(c) Evento alas 00:01 del 11 de abril 2014, M, 5.91.

Figura 5.40: Soluciones de las funciones fuente obtenidas para cada evento analizado. (Izquierda) Funcién fuente
temporal obtenida en la inversién y (derecha) espectro de amplitud de Fourier de dicha funcién comparado con el
espectro de Brune. Se ha utilizado una frecuencia de esquina superior de 0.2 Hz en el filtro pasabanda. Notar que la
funcion fuente estd normalizada por el momento sismico escalar M.

De estas funciones se puede observar que para los eventos con magnitud menor a M, 6.5, la
funcidn fuente tiende a ser simple en su forma, siendo esta s6lo una funcidn bastante similar a una
campana gaussiana, se pensO en un momento que este resultado no era representativo por lo que se
aumento la frecuencia de esquina superior del filtro pasabanda no obteniéndose mejores resultados,
lo que da cuenta de la estabilidad de la solucidn. En base a este resultado se puede concluir que los
eventos de menor magnitud tienden a poseer rupturas simples cuya duracion se puede extraer de la
funcién fuente directamente. Por otro lado, se puede observar que gran parte de estos eventos posee
una caida espectral similar al espectro de Brune con contribucion de altas frecuencia, se estima que
la incorporacién de altas frecuencias corresponde al inicio abrupto que poseen algunas funciones
fuente, un inicio muy similar a una funcién escalén, para luego continuar con una sefial més sua-
vizada. La excepcion a esta regla es el evento ocurrido el dfa 22 de marzo (figura[5.39(a))que tuvo
una magnitud de M,, 6.2 y como se puede observar no posee contribucion de altas frecuencias y
su funcion fuente es mds suave y con inicio gradual. Llama la atencion el fuerte decaimiento en la

73



amplitud espectral en la banda 0.5 — 2.0 Hz, y en particular en la frecuencia f ~ 1 Hz que tiene
pequeios valores de amplitud.

Los inicios abruptos se cree estan asociados a la poca capacidad del cédigo de responder a pen-
dientes mayores (o fuertes) al inicio de la funcién fuente, se estima que este problema es debido
a la regularizacion o tal vez a la parametrizacion utilizada para describir la funcion fuente. Este
problema se puede solucionar considerando otro tipo de inversién (como inversién bayesiana), sin
embargo esto ademads de eliminar las altas frecuencias no variara sustancialmente la forma primor-
dial de la funcién fuente para estos eventos.

Luego, al analizar los sismos cercanos a M,, 6.5 se observa que en general tienden a tener mayor
complejidad en sus funciones fuentes incluyendo méds componentes de alta frecuencia acercidndose
tanto en altas como bajas frecuencias al espectro de Brune. Por otro lado, al comparar los eventos
del 03 de marzo y del 16 de marzo de magnitudes similares, se observa que el evento del 16 de
marzo posee una funcién fuente mucho mas compleja y con un contenido de altas frecuencias ma-
yor, que el otro evento. Esto se puede explicar en base a las profundidades, ya que el evento del 16
de marzo ocurri6 a 10 km de profundidad mientras que el evento de 3 de marzo fue mds profundo
(28 km aproximadamente), al ser superficial la rigidez es menor produciéndose un movimiento con
mayor duracién y mds distribuido en el tiempo.

Finalmente, al analizar el evento M,, 7.7 (figura[5.39(d)) se observa que posee una mayor com-
plejidad en la funcién fuente y una caida espectral similar a w=2 con menor caida en la amplitud
espectral para frecuencias intermedias (~ 0.1 Hz), se observa ademds que la mayor energia se
concentra en los primeros 30 s para después liberar energia gradualmente hasta llegar a cero. Se
estima que esta distribucion de energia en el tiempo (concentrada al inicio y con decaimiento gra-
dual a cero) y con contenido alta frecuencia se debe a la profundidad, al proceso de ruptura en la
zona de contacto, y las propiedades mecanicas de la zona sismogénica, lo cual implica este pulso
inicial y la acomodacién de la placa posteriormente. Por otro lado comparando la solucién obte-
nida con la publicada por el NEIC (figura se pueden observar similitudes conforme a los
puntos de mayor energia y a la forma general de la funcion fuente. En efecto, en ambas soluciones
se observa un méximo en torno a los 20 s, para luego seguir generando momento entre los 40 —90 s.
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Figura 5.41: Funcién fuente calculada por el NEIC para el evento ocurrido el 3 de abril de 2014 cuya magnitud
corresponde a M., 7.7.

5.3.1. Eventos de validacion

Ademas de los eventos asociados a la sequencia sismica del terremoto de Pisagua, se realiz6 la
inversion de dos eventos que escapan a los objetivos principales de estudio de esta tesis. Un evento
profundo ocurrido el 2011, cuya profundidad estimada corresponde a los 130 km aproximadamente
y el terremoto principal de la secuencia de Pisagua, magnitud M,, 8.1. Eventos cuyos pardmetros
focales se pueden observar en las tablas anteriores.

Para el caso del evento ocurrido el 2011 de profundidad cercano a 130 km, se obtuvieron los
siguientes resultados. La figura[5.42] muestra, la posicion del centroide, la funcién fuente temporal
y su espectro de amplitud de Fourier.

75



-21.4 0.000268 0.10
0.000260 1000
—21.6F 0.000252 _ 008
o
0.000244 =
o
° —21.8j, 0.000236 5 0.06 £ 101
= E 3 g
0.000228 S a
8 _220f £ 0.04 w
0.000220 g
<< 2
0.000212 10°
—22.2 1 0.02 H ; 1
0.000204
— Espectro Funcién Fuente
L L L 0.000196 —— Espectro de Brune
—-69.0 -68.8 —6'8.6 -68.4 -68.2 0,000 5 ) 5 20 107 100
Longitud Tiempo [s] Frecuencia [Hz]
(a) Tteracioén por latitud y longitud. (b) Funcién fuente y caida espectral.

(c) Tensor de momento comparados.

Figura 5.42: Solucién obtenida para el sismo de profundidad intermedia ocurrido el 20 de junio de 2011. (a) Resultados
de la inversion al realizar una bisqueda de la mejor solucidn iterando por latitud y longitud. Los colores indican el
valor del RMS y se grafica una solucién equi-espaciada del tensor de momento siendo la mejor solucién el tensor
de mayor tamafio. (b) Funcién fuente temporal obtenida en la inversién y (derecha) espectro de amplitud de Fourier
de dicha funcién comparado con el espectro de Brune. Notar que la funcién fuente estd normalizada por el momento
sismico escalar M. (c) Resultado de la inversion del tensor de momento. De izquierda a derecha se grafica el tensor
de momento calculado, la mejor doble cupla calculada de la solucién y el tensor de momento reportado por el GCMT.

De aqui, se puede observar que la posicion del centroide obtenida es similar a la calculada por el
GCMT, esto permite demostrar la dependencia de la localizacion con la distribucion de estaciones,
ya que al ser este un evento profundo el cual se localiza cerca de la frontera con Bolivia implica
una mejor cobertura de estaciones en relacion con eventos que tienen epicentros costa afuera.

Por otro lado, se observo que al ser este un terremoto profundo, las ondas compresionales son
mas claras y la inversién realizada tuvo como resultado un buen ajuste entre las formas de onda
predichas con respecto a las formas de ondas observadas. Ademds, la figura[5.42(c) muestra que el
tensor de momento obtenido en la inversion es similar al reportado por el GCMT, obteniéndose una
profundidad de 138 km, en comparacién con la obtenida por el GCMT que corresponde a 131.4 km.

Con respecto a la funcién fuente, en la figura[5.42((b) se observa que posee un inicio muy abrup-
to, si se considera que este resultado es correcto, dicho inicio corresponde a una pendiente alta al
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inicio de la funcién fuente, que el modelo y el método de inversién no puede calcular con preci-
sion. Esta fuerte pendiente puede ser producto de la rigidez de la zona y a la alta caida de esfuerzos
que presentan estos sismos de profundidad intermedia, lo que explicaria este inicio y la posterior
reacomodacion de esfuerzos en la placa. Dicho inicio tipo funcién escalén implica a su vez una
caida espectral cercana a w ™! en alta frecuencia, que conlleva finalmente a una caida en la amplitud
espectral de la funcion fuente total proporcional a w™!°, la cual decae menos rdpido que el espectro
de Brune en alta frecuencia mayores a 0.3 Hz.

Finalmente de este ejemplo podemos concluir que el modelo es capaz de recuperar pardmetros
relevantes de la fuente sismica de eventos profundos de mediana magnitud utilizando sélo estacio-
nes de campo cercano.

Luego se procedi6 a invertir el terremoto de Pisagua obteniéndose los resultados mostrados en
la figura[5.43] Cabe mencionar que para la inversion de este evento se utilizaron sélo estaciones HL
lo que implica una condicién previa con respecto a los filtros que se pueden utilizar.

De la figura[5.43(a) se observa que el centroide obtenido se encuentra a més de 0.5° mds al sur
de lo obtenido por el GCMT debiéndose variar el centro de la region rectangular de busqueda para
obtener el menor RMS. Al observar dicha diferencia en la localizacion del centroide se tiende a
pensar que el codigo no permite obtener el centroide correctamente, sin embargo, si se analiza lo
obtenido por|Duputel et al.|(2015)) en su modelo de fuente sismica que se presenta en la figura[5.44]
se concluye algo diferente. En efecto, dicho autor realiza una inversion cinemaética de la distrubu-
cion de desplazamiento cosismico y se observa que el mayor deslizamiento se produce cercano al
resultado del centroide encontrado en este estudio, validando de cierta forma el resultado obtenido.

Con respecto a la funcion fuente temporal (figura [5.43(b)) se observa que posee una duracion
mayor a todos los terremotos vistos anteriormente con un valor méximo que se alcanza cerca de
los 40 s con una duracién de 120 s aproximadamente. Dicha funcién fuente se puede comparar con
la solucion de |Duputel et al.|(2015) quien obtiene una funcién similar a la obtenida con el codigo
desarrollado en este trabajo, sin embargo con una duracion menor cercana a los 80 s. Del mismo
modo, al comparar la solucién de este estudio con la calculada por el NEIC (figura[5.45) en ella se
puede observar que al igual que el resultado obtenido posee un méaximo cercano a los 40 s y con
una duracion similar, la diferencia radica en la forma de las funciones, ya que el NEIC posee menos
uniformidad que lo obtenido en la inversion. La solucion obtenida en la inversion es mds suavizada
y no se observan las subfuentes que se pueden interpretar de la solucion del NEIC. Cabe sefalar
que la solucion calculada por el NEIC es para un modelo de fuente extendida.

Al comparar las formas de las funciones fuentes entre si para el terremoto de Pisagua, se puede
observar que la forma invertida difiere ligeramente de las soluciones obtenidas de la inversién para
una fuente finita (e.g. (Duputel et al.| 2015), NEIC). Estas diferencias se pueden explicar por el
hecho de que el modelo usado en este estudio asume una fuente puntual espacialmente, y para un
evento de magnitud M, 8.1 este supuesto podria no ser tan valido y el efecto de finitud puede ser
no despreciable.
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En la figura[5.43|c) se compara el tensor de momento obtenido en la inversién y la doble cupla,
con la solucién del GCMT, y se observa que ambas soluciones concuerdan entre si. Solo se pre-
sentan leves diferencias entre lo obtenido en este trabajo y lo calculado por el GCMT, pero estdn
dentro de rangos aceptables, los que corresponden aproximadamente a +10° para el strike, +7°
para el dip, y £5° para el rake (ver tabla[5.3).

Finalmente se puede concluir que el c6digo no solamente es capaz de invertir terremotos de
mediana magnitud, ocurridos en el contacto y al interior de la plaza continental, usando registros
de campo cercano, sino también eventos de mayor profundidad y de mayor magnitud. Ademas al
comparar lo obtenido en el presente trabajo con soluciones publicadas por otros grupos de inves-
tigacion o agencias sismoldgicas, los resultados obtenidos son plausibles, validando asi el c6digo
desarrollado y utilizado en este estudio.
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Figura 5.43: Solucién obtenida para el terremoto de Pisagua ocurrido el 1 de abril de 2014. (a) Resultados de la
inversion al realizar una bisqueda de la mejor solucién iterando por latitud y longitud. Los colores indican el valor
del RMS vy se grafica una solucién equi-espaciada del tensor de momento siendo la mejor solucidn la beach ball de
mayor tamafio. (b) Funcién fuente temporal obtenida en la inversion y (derecha) espectro de amplitud de Fourier de
dicha funcién comparado con el espectro de Brune. Notar que la funcién fuente estd normalizada por el momento
sismico escalar M. (c) Resultado de la inversion del tensor de momento. De izquierda a derecha se grafica el tensor
de momento calculado, la mejor doble cupla calculada de la solucién y el tensor de momento reportado por el GCMT.
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(a) Static inversion (b) Joint kinematic-static inversion

Moment rate
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Figura 5.44: Modelo del desplazamiento cosismico obtenido para el terremoto de Iquique 2014 por
(2015). (a) después de la inversién estdtica y (b) después de la inversion estdtica y cinemdtica conjunta. Las flechas
y su correspondiente elipse de error del 95 % indican la direccién del desplazamiento y la incerteza. La estrella roja
corresponde a la localizacién del hipocentro usada en la inversion. Las lineas grises corresponden a un set de 1000
frentes de ruptura graficados a intervalos de tiempo de cada 10 s. En la esquina inferior izquierda se muestra la funcién
de la tasa de momento sismico.
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Figura 5.45: Funcién fuente calculada por el NEIC para el terremoto de Pisagua 2014 cuya magnitud corresponde a
M, 8.2.
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Capitulo 6
Discusion

En la presente tesis se han identificado diferentes variables y pardmetros usados en la metodo-
logia de inversién que influyen en los resultados obtenidos. Dentro de ellos se pueden mencionar,
el filtro, el modelo de estructura de velocidades y la selecciéon manual de la onda P.

Uno de los desafios recurrentes en la inversion del tensor de momento sismico es la correcta im-
plementacion del filtro, su banda de frecuencias y la causalidad del mismo. En particular, la banda
pasante del filtro a utilizar es de suma importancia ya que permite mejorar el ajuste de las formas
de onda predichas por el modelo con las observadas, filtros mal disefiados entregaran resultados
erréneos para ciertos eventos y afectara por ende la estimacion de la localizacion del centroide. Si
bien, en general, el filtro utilizado para la inversion del tensor de momento dié buenos resultados,
se considera que es necesario un estudio mas a fondo sobre esto. Por ejemplo, seria util definir una
banda pasante dependiente de la magnitud del evento cuando se invierta la funcién fuente sismica.
Cabe mencionar que para periodos largos el modelo de estructura de velocidades no afecta tanto el
modelamiento de las formas de onda en relacién a periodos més cortos que se busca modelar con
una funcién fuente mas compleja como la que se invirtié en este trabajo. Ademds es importante
notar que al aumentar la banda de frecuencias de 0.1 Hz a 0.2 Hz 6 0.3 Hz se observa un aumento
en el desajuste de la comparacion de las ondas predichas con las observadas que va desde un 3 % a
un 10 %.

Por otro lado, el modelo de estructura de velocidades siempre ha sido una dificil eleccidn, en
la presente tesis se utiliz6 el modelo 1D calculado por Husen et al.| (1999), el cual fue obtenido
para la zona Norte de Chile, especificamente para la zona de Mejillones. Se utilizé dicho modelo
por su cercania con la zona de estudio. Sin embargo existen otros modelos que se pueden utilizar
como el que usé Delouis (2014)) para eventos ocurridos en el norte de Chile el cual estd basado en
un modelo que usa el CSN. Por otro lado, Pérez (comunicacién personal) obtuvo un modelo para
la zona central de Chile que es utilizado actualmente por el CSN y se podria usar para la zona de
estudio y analizar si permite mejorar los ajustes durante la inversion. Ademas este tipo de modelos
(de capas planas homogéneas) no incluye todas las heterogeneidades en los pardmetros eldsticos de
la Tierra, por lo tanto no es capaz de reconstruir las sefiales sismicas en forma integra en una banda
ancha de frecuencias.
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Otra fuente de error es la mala seleccion del inicio de la onda P en sismogramas observados. El
presente método de inversion se basa en una correcta seleccion del tiempo de llegada de la onda P
para poder realizar la inversion. Debido a la cercania de las estaciones al epicentro, el ruido sismico
ambiente y otros factores debido al instrumento, pueden afectar la interpretacion de sismogramas.
En algunos casos es dificil realizar dicha seleccion, lo que incurre en problemas en la inversion. Es
mas, uno de los terremotos que se planteaba analizar no se logré modelar ya que ocurrié inmediata-
mente después de otro evento, por lo que no se logré seleccionar correctamente la onda P y debido
a la cercania de los eventos a las estaciones, el tren de ondas se superpuso causando dificultad en la
lectura de las ondas P.

Ademads, cabe mencionar el problema de fase cero (Hough,|1997) detectado en registros de terre-
motos debido a algunos filtros FIR (Finite Impulse Response) implementados en los registradores.
Para obtener un alto rendimiento de los instrumentos BH se tienden a usar técnicas de muestreo y
decimacion, dichas técnicas se conocen como fase cero de la respuesta de impulso finito (FIR), y
pueden algunas veces distorsionar las formas de onda. Si bien estas técnicas son ampliamente utili-
zadas en la mayoria de los instrumentos, pues no causan distorsion de la fase de la sefial de entrada,
poseen un inconveniente ya que tienen una funcién impulso simétrica. Como consecuencia de esto,
los filtros FIR de fase cero producen precursores leves en los inicios de la sefial sismica de ondas
P, lo cual puede ser mal interpretado, en nuestro caso, como el inicio de la onda P real.

En el mismo contexto de la seleccion de la onda P, se tiene que, al tener una ventana de tiempo
a partir de la onda P, en algunos casos (particularmente en las estaciones mds cercanas al terre-
moto) la ventana de tiempo escogida contiene ademas ondas S. Esto genera errores de ajuste en la
inversion, dado que los sismogramas se alinean con el tiempo de arribo de la onda P, pero las ondas
S quedan la mayoria de las veces desalineadas, y como las ondas S presentan en general mayores
amplitudes, este desajuste en tiempos de arribo es una fuente de error al momento de la inversion.
Esto implica que es posible observar coherencia en las formas de onda sintéticas y observadas con
leves cambios de fase en la cercania de la llegada de la onda S.

Como se ha mencionado en los primeros capitulos de esta tesis, para las inversiones se utiliza-
ron las estaciones de la red IPOC, esta red cuenta con una cobertura espacial mas bien regional.
Para cada inversion se utilizaron todos los datos posibles y s6lo se eliminaron registros de aque-
llas estaciones banda ancha que estaban claramente saturadas, reemplazando estas por los registros
de movimiento fuerte cuando era posible. La nula seleccion de estaciones durante la inversion en
términos de su ajuste, puede incurrir en un incremento del RMS y esto puede mejorarse si se selec-
cionan s6lo aquellas estaciones con mejor ajuste, obteniendo asi un menor rango global de error.

En el mismo tépico, la cantidad de estaciones usadas es poca en comparacién al nimero de
estaciones utilizadas por otras agencias sismoldgicas, como el caso de GCMT, que usa datos tele-
sismicos de campo lejano, NEIC que utiliza estaciones de campo regional y lejano, y el CSN utiliza
datos de campo regional, por lo tanto la diferencia entre los resultados obtenidos en este estudio y
las soluciones publicadas por agencias sismoldgicas es razonable. Ademads, existen diferencias en
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las metodologias de inversion usadas por distintas agencias, y estas diferencias se explicaron en el
capitulo anterior.

Con respecto a la distancia de las estaciones al epicentro, aquellas que estén mds cercanas re-
gistrardn mayores amplitudes de desplazamiento que las estaciones que se encuentren mas distan-
ciadas. Dicha diferencia en amplitud es relevante para la inversion ya que, al momento del ajuste
de las formas de onda estas estaciones tendran mds peso en la inversion, lo que implica que si di-
chas estaciones poseen algtn tipo de error estos se transmitirdn en errores de ajuste y afectaran los
resultados. Es por esto que seria interesante considerar un peso para cada estacion en funcién de
la distancia, por ejemplo, asi todas las estaciones utilizadas poseerdn la misma importancia al mo-
mento de la inversién. La correccion por distancia mas simple es asumir la atenuacion geométrica
de ondas de volumen que se atendan como 1/R, luego se puede corregir por un término de peso
que tome en cuenta la distancia fuente-receptor y la distancia de la estaciéon mas cercana al evento.

Al observar los resultados obtenidos para la localizacion del centroide se tiene que poseen una
tendencia a moverse hacia el continente, variando del punto inicial en el que centra la regién rec-
tangular en la cual se realiza la iteracion. Esto se debe a la distribucion de estaciones con la que se
cuenta, ya que al estar ubicadas en so6lo un lado de la grilla tienden a posicionar el evento mas cerca
del continente, dicho problema se pone en evidencia cuando se invierte el terremoto profundo ocu-
rrido el 2011, ya que, este entrega una localizacion del centroide similar a la obtenida por GCMT,
ya que la distribucion y cobertura de estaciones es mejor.

Para el caso de la inversion de la funcion fuente se observa que el c6digo posee inconvenientes al
momento de describir el inicio de la funcidn en algunas inversiones. Dicho error aparece como una
linea recta al inicio de la funcién fuente, la cual se puede interpretar como un inicio abrupto y con
mucha pendiente de la fase de inicio de la funcién fuente que el c6digo no es capaz de representar.
Se cree que este error podria ser producto del modelo matematico utilizado en la parametrizacion
de la funcién y se propone realizar a futuro la inversién utilizando el método Bayesiano (Aster
et al.,2012), o definir otro tipo de criterio de seleccion del valor de € en la regularizacion a través
de una correlacién u otro, por ejemplo, ya que si bien en algunos casos al seleccionar otro epsilon
cercano al 6ptimo, la forma de la funcion fuente era similar en otros la funcién fuente variaba en
forma y amplitud.

En cuanto a las soluciones obtenidas se observa que existe una relacion entre la funcién fuente,
su caida espectral y su complejidad conforme a la magnitud, profundidad del evento y tipo de even-
to. Se observa que terremotos de mayor magnitud poseen fuentes mds complejas con presencia de
altas frecuencias, ademds se observa al comparar eventos de las mismas caracteristicas ocurridos
en la zona de contacto B (figura con terremotos superficiales o que pueden ocurrir en la zona
A (figura se tiene que estos ultimos poseen fuentes mas complejas. Finalmente si se tienen
eventos ocurridos en la zona C 6 D (figura[4.7) o mds profundos como lo es el terremoto intraplaca
profundo del 2011 (que se evalud en la presente tesis) poseen fuentes mas impulsivas, que implican
una fase de nucleacion de la ruptura més rdpida. Estas conclusiones son tentativas ya que es nece-
sario contar con mds ejemplos para llegar a conclusiones confiables.
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Con respecto a los espectros obtenidos de las funciones fuente no se logra obtener una tendencia
observable en funcion de la profundidad como lo que se describe en la figura[4.8] ya que, el inicio
abrupto en algunas de las funciones incurre en que el espectro tenga presencia de altas frecuencias,
que confunden la interpretacion de lo obtenido. Es por esto que es necesario contar con un mejor
método para la inversion de la funcién fuente en el caso que la funcién fuente tenga un inicio con
una fuerte pendiente.

Desde el punto de vista de la programacién, implementacién de la herramienta computacio-
nal, los ejemplos realizados sobre sismogramas sintéticos y los eventos analizados, se encontraron
diferentes limitaciones que fueron mencionadas en el presente capitulo y en los anteriores. Tales
limitaciones podrian ser resueltas en un futuro para implementar de manera optimizada y eficiente
el codigo, lo que necesitaria un estudio més exhaustivo de todas las variables utilizadas.
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Capitulo 7

Conclusiones

El método de inversién propuesto y su implementacién permiten recuperar el tensor de momen-
to sismico y la funcién fuente temporal. Sin embargo posee algunas limitaciones y restricciones que
es posible mejorar desde el punto de vista del modelo de fuente, incluyendo ademds mejoras en la
estructura del cddigo. Estas mejoras son, (1) incorporar un filtro pasabanda dependiente de la mag-
nitud del evento, (2) incluir un peso a las estaciones dependendiente de la distancia fuente-receptor
al momento de la inversion, (3) incluir funciones de Green precalculadas para otros modelos de
estructura de velocidades.

Las soluciones obtenidas para los tensores de momento sismico concuerdan bastante bien con las
soluciones obtenidas por agencias sismoldgicas donde al comparar ambos resultados en términos
de los planos nodales, poseen una desviacion estandar de 12.25°,4.85° y 9.55°, correspondientes al
strike, dip y rake, respectivamente. Dichas diferencias se encuentran dentro del rango de error para
este tipo de inversiones, ejemplo de esto es el trabajo de |[Hayes et al.|(2013), en el que se estiman
incertezas de £20° para el strike y +25° para el dip.

Por otro lado, se observ6 una componente abrupta en el inicio de algunas de las funciones fuen-
tes modeladas sobre todo para eventos de menor magnitud, se cree que dicho efecto corresponde a
una restricciéon matematica del método de inversion por que puede mejorarse a futuro. Para mejo-
rar este aspecto se puede utilizar otra parametrizacion de la matriz L (de regularizacién) o incluso
implementar otra forma de inversion tal como el método Bayesiano el que posee la ventaja de no
requerir regularizacion para resolver el problema inverso (Aster et al. (2012);1arantola (2005)).

Sin embargo, a pesar de las diferencias entre las soluciones obtenidas en este estudio y las pu-
blicadas por agencias sismoldgicas se logré desarrollar un programa que permite invertir tanto el
tensor de momento como la funcién fuente temporal utilizando registros de campo cercano. Di-
cha metodologia es no sélo aplicable a terremotos pequefios sino también a terremotos de mayor
magnitud e incluso sismos de profundidad intermedia, obteniéndose resultados confiables, con me-
canismos focales similares a los obtenido por otras agencias, y magnitudes dentro del rango de
error para este tipo de inversiones (e.g. (Hayes et al., 2013)). Al considerar diferentes modelos de
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velocidades estudios muestran diferencias de + 0.1 en magnitud de momento M, (Hayes et al.,
2013)) lo cual es necesario tener presente en trabajos futuros. Ademds las funciones fuentes ob-
tenidas en este trabajo son concordantes con otras estimaciones y resultados publicados para los
mismos eventos, lo que muestra la robustez del método.

Para trabajos futuros se podrian estudiar mejor los resultados obtenidos con esta técnica, ana-
lizando maés terremotos en la zona de estudio, con el objetivo de observar mds claramente la de-
pendencia de las funciones fuentes con pardmetros tales como, magnitud, profundidad y tipo de
terremoto (ocurrido en la zona de contacto o superficial).
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