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Resumen

El objetivo principal de esta tesis es entender el impacto de cambios abruptos en la geometria de la placa
subductante (slab) en el proceso de ruptura sismica de los terremotos de subduccién en el norte de Chile,
tomando como caso de estudio el terremoto de Tocopilla (M, 7.7) de 2007, para lo cual se utilizan diversas
metodologias.

En primer lugar, se realiza una exploracion de los efectos de este rasgo morfotectonico, basada en la
modelacién directa del campo de deformacién superficial, utilizando el modelo propuesto por Okada [1985].
De los resultados obtenidos se desprende que los modelos del campo de deformacién superficial se ven fuer-
temente influenciados por un quiebre abrupto en la geometria de la subduccion, tanto de forma cualitativa,
como cuantitativa.

Determinado el dominio de influencia del quiebre abrupto desde los modelos directos, se procede a la in-
versién del campo de deformacién superficial, basada en datos de geodesia espacial (estaciones permanentes
de GPS e InSAR), utilizando dos metodologias: Okada [1985] y Bouchon [1981]. La primera de ellas considera
el medio como un semi-espacio eldstico homogéneo, mientras que la segunda utiliza un modelo de velocidades
en un medio elastico estratificado, ambas para la obtenciéon de modelos de deslizamiento. Los resultados
indican que el terremoto de Tocopilla rompe la parte mas profunda de la zona sismogénica, junto con una
segmentacién a lo largo de rumbo y en profundidad. En consecuencia, se observa que tanto la Peninsula de
Mejillones, como el quiebre abrupto propuesto en la geometria, actiian como una barrera geométrica para la
ruptura del terremoto.

Se explora la cinematica de la ruptura con modelos directos, para la obtenciéon de velocidades de rup-
tura, utilizando como base los modelos de deslizamiento estatico obtenidos desde estaciones permanentes de
GPS. Dichos modelos se encuentran en concordancia con lo expuesto en otros trabajos que utilizan datos
de estaciones permanente de GPS y geometrias de plano similares a las propuestas en este trabajo [Minson,
2010; Ruiz, 2012]. Los resultados que se obtienen con un quiebre abrupto en la geometria de la subduccién
no reflejan buenos ajustes, lo que revela la necesidad de desarrollar modelos de inversiéon cinematica de la
ruptura, para la obtencién conjunta de modelos de deslizamiento y velocidades de ruptura [ej., Simons et al.,
2011; Minson et al., 2013].

Se realizan calculos del Cambio en el Esfuerzo de Coulomb Estatico, para analizar los efectos de un
quiebre en la geometria de la subduccién, en relacién a la inducciéon de réplicas producto de los cambios en
los esfuerzos generados por el terremoto. Los resultados muestran que las réplicas de mayor magnitud (M, >
6.0) de tipo thrust, son inducidas en zonas donde los esfuerzos aumentan notoriamente, ademds de revelar
una correlacién entre la ubicacion del quiebre abrupto, la profundidad de dichas réplicas y los cambios en los
esfuerzos. Por otra parte, se analiza una réplica del tipo slab push, y desde los resultados es posible apreciar
que se ve generada por un deslizamiento asismico en la parte mas profunda de la zona sismogénica.

Los resultados obtenidos en esta tesis, por lo tanto, revelan la importancia de poder constrenir la geometria
de la subduccién (contacto interplaca) y de forma particular, que los quiebres abruptos en la placa, implicarian
efectos a considerar en el estudio del proceso de ruptura sismica en terremotos de subduccién. Se concluye
que dicho rasgo, actuaria en forma de barrera para terremotos generados en la parte més profunda de la
zona sismogénica, revelando una compleja segmentacion en profundidad de la subduccién. En consecuencia,
se obtiene que la geometria es un elemento de primer orden para la comprensién de los procesos de ruptura
de terremotos de subduccion y la segmentacion de la zona sismogénica.



Summary

The main aim of this work is to understand the impact of abrupt changes in the slab geometry on the
seismic rupture process of subduction earthquakes in northern Chile. For this purpose, various methods were
used, taking the study case of the Tocopilla earthquake (M, 7.7) 2007.

First, an exploration of the effects of this morphotectonic feature was performed, which is based on
forward modelling of the surface deformation field, using the model proposed by Okada [1985]. The results
show an influence, both qualitative and quantitative, of the abrupt break in slab geometry on the surface
deformation field.

After identifying the spatial influence of the abrupt slab dip change on the surface deformation field by
forward modeling, I proceed to invert the surface deformation field using space geodetic data (¢GPS and In-
SAR), using two methodologies: Okada [1985] and Bouchon [1981]. The first one considers the medium as an
homogeneous elastic half-space, while the second one uses a stratified elastic structure. Both methodologies
were used to obtain slip models. The results suggest that the Tocopilla earthquake ruptured the deeper part
of the seismogenic zone, as well as along dip and strike seismic segmentation of the megathrust. Therefore, it
is observed that the Mejillones Peninsula and the abrupt change in slab geometry act as a geometric barrier
to earthquake rupture.

The rupture process of the Tocopilla earthquake is explored with direct kinematic models to obtain esti-
mates of rupture velocities. The static slip inferred from ¢GPS co-seismic offsets is used during the exploration
of the rupture velocities. Our estimates are in agreement with the results of previous studies which used cGPS
data and plate geometries similar to the rupture plane proposed in this thesis for the study case [Minson,
2010; Ruiz, 2012]. The results obtained with an abrupt change in slab geometry do not show a good fit of the
waveforms and reflect the need to develop kinematic rupture inversion models to jointly estimates of rupture
velocities and slip.

Calculation of the Static Coulomb Change Stress is used to analyze the effects of a change in the slab
geometry related to the triggering of aftershocks as a consequence of stress changes generated by the earth-
quake. The results show that the aftershocks of greater magnitude (M,, > 6.0) of thrust type are triggered in
regions where stresses increase. Additionally, the results reveal a correlation between the location of abrupt
change in the slab geometry, the depth of those aftershocks and stress changes. Moreover, a slab-push intras-
lab aftershock is analyzed with the geodetic data. The results show that this event can be generated by an
aseismic slip at the deeper part of seismogenic zone.

The results obtained in this thesis, reveal the importance of constraining the slab geometry and in
particular, specific features such as abrupt breaks, which involve effects to be considered in the seismic
rupture process of subduction earthquakes. As a main conclusion, it is found that the abrupt change in
the slab dip act as a geometric barrier to earthquakes generated at the deeper part of the seismogenic
zone, suggesting a complex depth-wise segmentation of the subduction megathrust. Consequently, the plate
geometry is a first-order element in the understanding of rupture processes of subduction earthquakes and
the segmentation of the seismogenic zone.
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Capitulo 1

Introduccion

1.1. El Problema de Investigacion

Como consecuencia de la ocurrencia de los devastadores mega-terremotos de subduccién de Chi-
le el 2010 (M, 8.8) y Japén el 2011 (M, 9.1), el entender los procesos fisicos que gobiernan la
ruptura sismogénica representa uno de los objetivos mas relevantes para plantear los escenarios
sismotecténicos en los estudios de peligro sismico. Lo anterior se torna critico en zonas con alto
potencial sismico (laguna o gap sismico), lugares donde han ocurrido mega-terremotos (> M, 8.5),
pero que sin embargo, no registran un mega-evento equivalente al anterior por un largo periodo
de tiempo. Un ejemplo de ello es el reconocido gap sismico del norte de Chile y sur de Perd (M
~9 histérico, ~10 m de déficit de deslizamiento en 135 anos) [Comte & Pardo, 1991; Béjar-Pizarro
et al., 2010; Contreras-Reyes & Carrizo, 2011; Béjar-Pizarro et al., 2013]. En estos lugares, la eva-
luacién del peligro sismico estd principalmente limitada por la incertidumbre en la estimacién de
la longitud de la potencial zona de ruptura y las barreras que las limitan, dificultando la correcta
prediccién de los modelos estadisticos del escenario esperado de ruptura. Durante los ultimos anos
los esfuerzos de la comunidad cientifica se han focalizado en poder mejorar la comprensién de los
procesos fisicos que gobiernan el proceso de ruptura, contexto en el que se enmarca la presente tesis.

Una de las primeras aproximaciones al funcionamiento de los mega-terremotos, es la Teoria de
Rebote Eldstico [Reid, 1910], la cual propone que la Tierra acumula esfuerzos que son posibles de
observar en superficie mediante la deformacién eldstica (para el caso especifico de la Falla de San
Andrés, California, Estados Unidos). Esta idea, fue la fundacién de lo que hoy en dia se conoce
como Ciclo Sismico y que consiste en entender el cémo las fuerzas tectonicas se acumulan y relajan
con el paso del tiempo, teniéndose en cuenta la complejidad de la ventana temporal y de registros de
datos (histéricos y geolégicos), conllevando a una dificultad en la comprensién de la repetitividad o
no de los mega-terremotos [McCaffrey, 2007]. La geodesia espacial permite explorar este concepto,
y a diferencia de la sismologia, permite caracterizar las deformaciones en superficie y relacionarlas
con los procesos mecanicos que ocurren en profundidad. En consecuencia, es una herramienta que
permite dar aproximaciones de primer orden a las etapas del Ciclo Sismico, permitiendo obtener
informacién relevante de la fuente sismica, del proceso de ruptura y de la deformacién asismica
(eventos lentos y proceso de relajacién postsismico), lo que conlleva a una aproximacién importante
para la comprensién de los terremotos.

Las zonas de subduccién son areas complejas de estudio, debido a la anisotropia y heterogenei-
dad de sus componentes (placa superior, placa inferior y zona de contacto). Es de vital importancia
el poder tener aproximaciones a la caracterizacion de dichos elementos, dado que por un lado la
magnitud del terremoto depende del tamano de la superficie de ruptura [Kanamori & Anderson,



1975] y el proceso de ruptura del comportamiento mecénico de la zona en cuestién [Scholz & Cam-
pos, 2012]. Para poder clasificar los mecanismos responsables del proceso de ruptura y segmentacion
sismica, se puede realizar tanto una descripcién reoldgica, como geometrica. La primera se relaciona
con la influencia termal [Oleskevich et al., 1999; Tichelaar & Ruff, 1993; McCaffrey, 2009; Béjar-
Pizarro, 2011], la anisotropia litosférica [Simoes et al., 2004; Dessa et al., 2009; Béjar-Pizarro, 2011],
presién de poros [King et al., 1994; Parsons et al., 1999; Toda et al., 2005], propiedades friccionales
[Scholz, 1987, 1998; Scholz & Campos, 2012] y grados de acoplamiento [Cummins et al., 2002; Audin
et al., 2008; Melnick et al., 2009; Contreras-Reyes & Carrizo, 2011]. La segunda, por otra parte se
relaciona con los efectos geométricos, tanto de la placa que entra en subduccién [Aki, 1979; King,
1986; Kodaira et al., 2002; Contreras-Reyes & Carrizo, 2011}, como de la placa superior [Ruegg
et al., 1996; Audin et al., 2008; Béjar-Pizarro et al., 2010; Tassara, 2010; Victor et al., 2011].

La segunda descripcién mencionada anteriormente, cobra vital importancia debido a que la geo-
metria de la zona de contacto de subduccién corresponde a uno de los elementos de primer orden
que influyen en los mecanismos responsables del proceso de ruptura y segmentacién sismica, por lo
que la descripcién detallada de esta zona (complejidades geométricas) es un elemento critico para
la comprension de ellos. En los dltimos anos, algunos trabajos han reportado cambios abruptos en
la pendiente del slab en zonas de subduccién, tanto en Japén [Ito et al., 2005] y en el gap sismico
del norte de Chile y sur de Peru [Contreras-Reyes et al., 2012; Fuenzalida et al., 2013]. En ambos
casos es posible observar que los cambios abruptos se localizan dentro de la zona de acoplamiento,
representando un rasgo geométrico de primer orden cuyo impacto en el proceso de ruptura sismica
no es aun del todo comprendido.

1.2. El Caso de Estudio

Un gap o laguna sismica, es una zona que presenta sismicidad de mega-terremotos (> M,, 8.5)
histérica y que durante un largo periodo de tiempo (décadas - centurias) no ha registrado actividad
sismica de grandes terremotos, pese a localizarse en areas tecténicamente activas, por lo cual, son
lugares que se encuentran en preparacién para mega-terremotos [Kelleher, 1972; McCann et al.,
1979; Nishenko & McCann, 1981]. La zona norte de Chile y sur de Pert, es reconocida por la comu-
nidad geocientifica internacional como un gap, debido a la ausencia de terremotos de gran magnitud
(> M, 8.5) después del terremoto de 1877 (M ~9 histérico), [Nishenko, 1985; Comte & Pardo,
1991; Ruegg et al., 2001; Béjar-Pizarro et al., 2013] (ver Figura 1.1 para tener referencia la historia
sismica del area de estudio).

En el gap sismico, los tdltimos terremotos histéricos registrados datan del siglo XIX tanto en
la zona sur de Perd en 1868 (M, 8.8) y en la zona norte de Chile en 1877 (M, 8.7) [Comte &
Pardo, 1991]. Tal como se observa en la Figura 1.1, si se realiza un andlisis de la sismicidad de la
zona, en el norte del gap el ano 2001 ocurrié el terremoto de Arequipa (M, 8.4), que liberé sélo un
67 % del momento sismico que liberd el evento histérico de 1868. Por otra parte en la zona sur del
gap, el ano 1995 tuvo lugar el terremoto de Antofagasta (M, 8.1), que técnicamente se encuentra
fuera de la zona considerada sin sismicidad histérica, pero que no es menos importante, debido a
que su ruptura se detiene bajo un rasgo morfoestructural relevante (Peninsula de Mejillones), que
sirve para entender la segmentacién de la zona de gap tanto en la direccién del rumbo, como en
profundidad. Al considerar la historia sismica dentro de la zona del gap, se debe considerar un
terremoto ocurrido el afio 1967, al norte de la zona de Tocopilla de magnitud M,, 7.1 [Malgrange &
Madariaga, 1983; Tichelaar & Ruff, 1991]. Al analizar la zona fuera del gap, en sus proximidades,
es posible observar sismicidad intraplaca.
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Figura 1.1: Historia Sismica Area de Estudio. La figura muestra estimaciones de areas de ruptura y magnitud de
eventos pasados. Las dreas y magnitudes de los eventos histéricos (1868 y 1877), fueron tomados de Comte & Pardo
[1991]. Para el evento de Arequipa de 2001, la magnitud, epicentro y mecanismo de foco fue tomada del Harvard CMT
y la distribucién de slip de Pritchard et al. [2007]. En lo que respecta al evento de 1967, la magnitud, epicentro y
mecanismo de foco fue tomado del International Seismological Center y Tichelaar & Ruff [1991]. Para los eventos de
1950, 2003 y 2005, los datos fueron tomados de Kausel & Campos [1992], Legrand et al. [2007] y Delouis & Legrand
[2007] respectivamente. La informacién de los eventos de 1987 y 1988, fueron tomados de Comte & Sudrez [1995] y del
NEIC, mientras que la del evento 1998 fue tomada de Pritchard et al. [2006]. Los datos del terremoto de Antofagasta
son de Delouis et al. [1997] y los datos del terremoto de Tocopilla son de Peyrat et al. [2010] (mecanismo de foco,
magnitud y epicentro) y Béjar-Pizarro et al. [2010] (slip). La batimetria de alta resolucién se toma de Contreras-Reyes
et al. [2012].



El afio 2003, ocurrié el terremoto intraplaca continental de Aroma (M, 6.3), asociado a la zona
de flexura de Aroma [Legrand et al., 2007], mientras que en el ano 2005 tuvo lugar el terremoto
intraplaca ocednica de Tarapacd (M, 7.8) [Delouis & Legrand, 2007; Peyrat et al., 2006; Peyrat
& Favreau, 2010], los cuales permiten tener aproximaciones a la forma en la cual la deformacién
asociada a la zona del gap intenta acomodarse mediante estas relajaciones de esfuerzos. En la zona
sur del gap, el 14 de noviembre tuvo lugar el terremoto de Tocopilla M,, 7.7 (interplaca), el cual
rompié la parte méas profunda de la zona sismogénica y su ruptura se detuvo bajo la parte norte
de la Peninsula de Mejillones, la cual se comporté como una barrera sismica [Delouis et al., 2009;
Béjar-Pizarro et al., 2010; Peyrat et al., 2010; Contreras-Reyes & Carrizo, 2011; Victor et al., 2011],
revelando nuevamente la importancia de comprender el rol que juega este tipo de rasgos en la seg-
mentaciéon de la zona de estudio.

;, Qué explica que el terremoto no haya continuado su ruptura hacia la superficie? Un factor de
primer orden (descrito anteriormente) es la geometria de la placa en subduccién (slab) y es por ello
que se ha propuesto que un cambio abrupto en el dngulo de subduccién de ~10° a ~22°, actuaria
como una barrera sismica para terremotos de magnitud menor a M, 8.0, tales como los eventos del
ano 1967 (M,, 7.4) y del ano 2007 (M,, 7.7) [Contreras-Reyes et al., 2012]. Este rasgo morfotecténico
abre interrogantes interesantes de ser estudiadas, tales como: jde qué forma varian los modelos de
ruptura del terremoto de Tocopilla 2007 (M, 7.7) ya realizados cambiando la geometria del slab?
6 jcudles son los alcances de un quiebre abrupto en la geometria del slab é kink, en la segmentacion
y en el comportamiento friccional de la zona de gap?

La presente tesis se contextualiza en el intento de responder estas interrogantes, aprovechando
que el gap sismico del norte de Chile y sur de Pert es un laboratorio natural de excepcion tanto por
las condiciones morfoestructurales de la zona, como por los 135 afios de ausencia de mega-terremotos
(> M, 8.5), junto con la cantidad y calidad de datos geodésicos para estudiar el terremoto de
Tocopilla [Béjar-Pizarro et al., 2010].

1.3. Objetivos

1.3.1. Objetivo General

El objetivo general de esta tesis es, entender el impacto de cambios abruptos en la geometria del
slab en el proceso de ruptura sismica de los terremotos de subduccién en el norte de Chile, tomando
como caso de estudio, el terremoto de Tocopilla M, 7.7 de 2007.

1.3.2. Objetivos Especificos

» Explorar desde un punto de vista tedrico, la influencia de cambios abruptos en el angulo de
manteo de una falla inversa en el campo de deformacion permanente superficial cosismico.

= Precisar el dominio de influencia de un cambio abrupto en el dngulo de subduccion del slab,
en la modelizacién del campo de deformacién superficial cosismico del terremoto de Tocopilla
2007 Mw 7.7.

» Explorar el efecto en la cinemética de la ruptura de un cambio abrupto en el dngulo de
subduccién para el terremoto de Tocopilla 2007.



= Determinar la influencia en el Cambio de Esfuerzo de Coulomb Estatico en la interfaz de
subduccién y las fallas superficiales, asociado a un cambio abrupto en el angulo de subduccién
del slab para el terremoto de Tocopilla 2007.

1.4. Hipodtesis de Investigacion

La importancia de la geometria del slab, se debe a la necesidad de una mejor compresién de la
segmentacion en profundidad de la zona sismogénica. Varios autores han propuesto que quiebres en
la geometria del slab, actuarian como barrera para la propagacién de la ruptura sismica [Aki, 1979;
King, 1986; Cummins et al., 2002; Ito et al., 2005; Wesnousky, 2006]. Contreras-Reyes et al. [2012],
proponen que dicho rasgo morfotecténico podria ser el responsable de la detencion de la ruptura
para los eventos de 1967 y 2007 en el area de estudio de esta tesis.

El presente estudio propone la exploracién del proceso de ruptura sismica del terremoto de
Tocopilla (M, 7.7) de 2007, bajo la hipétesis de que quiebres abruptos en la geometria del slab
actuarian como barrera sismica para este tipo de eventos. En consecuencia, se ilustraria la impor-
tancia de la compresién de la segmentaciéon en profundidad de la zona sismogénica y la necesidad
de mejorar la geometria del slab en los procesos de modelizacion de la ruptura, independientemente
de la metodologia utilizada para dichos estudios.

1.5. Metodologia

Se proponen tres metodologias para llevar a cabo los objetivos propuestos:

1.5.1. Modelizacién numérica directa e inversa del campo de deformacién super-
ficial asociada al desplazamiento sobre una falla [Okada, 1985; Bouchon,
1981]

La comprensién de procesos superficiales, permite dar una idea de ciertas caracteristicas de
fenémenos que ocurren en profundidad:

» Ubicacién de la zona sismogénica. Localizacién del limite superior (updip) y limite inferior
(downdip).

= Deslizamientos en el plano de ruptura.

Okada [1985] desarrollé expresiones analiticas que describen el campo de deformacién superficial
debido a la dislocacion finita en un semi-espacio en un medio elastico, en forma de una falla ten-
sional o de corte (o ambas). Bouchon [1981], propone una metodologia para calcular las funciones
de Green en un medio estratificado, lo cual permite realizar inversiones del campo de deforma-
ci6n superficial con los datos de desplazamientos estéticos obtenidos desde ¢GPS [ej., Hernandez
et al., 1999; Radiguet et al., 2011]. Con las dos metodologias propuestas, es posible estudiar las
caracteristicas de la zona sismogénica sobre la base de la informacién cuantitativa del campo de
deformacién superficial. Considerando que la geometria del plano de falla (zona de deslizamiento)
corresponde a uno de los elementos de primer orden en estos modelos se realizard una exploracion
directa de la sensibilidad de los cambios geométricos en el plano de falla en el campo de deformacion
superficial. Sobre la base de los resultados de la exploracién directa se realizaran inversiones de la
distribucién del desplazamiento cosismico, con los datos geodésicos del terremoto de Tocopilla del



2007. Estos modelos son usados ampliamente en la investigaciéon del proceso de ruptura sismica
en margenes de subduccién [Delouis et al., 2009; Béjar-Pizarro et al., 2010; Peyrat et al., 2010;
Schurr et al., 2012]. Para la fase de exploracion teérica de los pardmetros geométricos se utiliza un
codigo computacional de modelacién directa, basado en Okada [1985] (para uno y dos planos), con
el que se observan los efectos de la variacién de la geometria del slab y se analiza la sensibilidad de
los mismos. Para realizar el andlisis de los datos geodésicos del caso en estudio se utilizan cédigos
abiertos adaptados para generar complejidades geométricas en el plano de falla, con cédigos libres
de: ENS, IPG e ISTerre (Francia).

1.5.2. Inversién de la cinematica de desplazamiento cosismico [Bouchon, 1981]
AXITRA

Sobre la base del calculo de las funciones de Green, dada una discretizacién del plano de rup-
tura sismica, se generardn modelos sintéticos a partir de una fuente sismica con lo que se puede
explorar la cinematica de la ruptura. En esta tesis, la geometria de la falla y la distribucion del
desplazamiento del terremoto de Tocopilla se determinan sobre la base de datos geodésicos para
cada fuente individual de la superficie de falla. Sobre la base de la distribucién del desplazamiento
determinado por la inversién de los datos geodésicos se estudiard la cinemética de la fuente sismica
usando el método spectral discrete wave-number propuesto por Bouchon [1981], implementado en
la versién modificada del cédigo AXITRA [Coutant, 1990; Peyrat & Favreau, 2010]. Se explora la
velocidad de ruptura a través de modelos directos, condicionada a la busqueda del mejor ajuste
entre el modelo sintético y los datos de ¢cGPS. Con ello se espera entender el rol de la flexién del
slab en la cinematica de la ruptura.

1.5.3. Determinacién del Cambio de Esfuerzo de Coulomb Estatico asociado a
un terremoto [King et al., 1994]

El criterio de fallamiento de Coulomb, se utiliza para caracterizar condiciones en la cuales podria
registrarse fallamiento en rocas y se basa en que el esfuerzo de corte y normal sobre un plano de
falla satisfacen condiciones similares de friccién a la de una falla pre-existente [King et al., 1994].

El Cambio en el Esfuerzo de Coulomb Estético (CECE), se expresa como:

ACECE:ATg—i—//AUg (1.1)

Donde:

» ACECE: Cambio del Esfuerzo de Coulomb Estético.
= Aog: Cambios en el esfuerzo normal sobre el plano de falla.
» A7g: Cambios en el esfuerzo de corte sobre el plano de falla.

» 1/ = p(l — B): coeficiente de friccién efectivo, donde B es el Coeficiente de Skemptons (que
varia entre 0 y 1).



Una de las caracteristicas principales de esta herramienta, es que permite analizar estaticamen-
te la transmisién de esfuerzos hacia otras fallas colindantes a un evento principal, lo que podria
facilitar la generacién de réplicas en las zonas donde el cambio de esfuerzos es mayor [King et al.,
1994; Parsons et al., 1999; Lin & Stein, 2004]. Para el desarrollo de esta metodologia, se utiliza el
cédigo Coulomb 3.3, el cual es un software de distribucién libre descrito por Toda et al. [2005] y
Lin & Stein [2004], el cual utiliza una dislocacién para observar los cambios en los esfuerzos que se
producen sobre una falla receptora, en un semi-espacio con propiedades elasticas uniformes.

1.6. Implicancias del Estudio

Como consecuencia de los iltimos mega-terremotos de subduccién de Chile (2010) y Japén
(2011), la comunidad cientifica internacional se ha visto forzada a reevaluar los paradigmas rela-
cionados con los procesos de preparacion y activaciéon de mega-terremotos de subduccién, debido a
su alto impacto en la estimacién del peligro sismico y el desarrollo de planes eficaces de mitigacion
y manejo de la emergencia (con énfasis en lagunas sismicas). El desarrollo de investigaciones mul-
tidisciplinarias, que incluyan informacién de diferentes metodologias (sismologia, sismotecténica y
geodesia) representan la clave para avanzar cuantitativamente en la comprensién de dichos procesos,
siendo este tipo de estudios los que son llamados actualmente de “frontera”.

En consecuencia, se hace indispensable la cuantificacién tedrica de la influencia de un quiebre en
el slab ya que aporta a comprender el impacto de estos rasgos morfotecténicos en los procesos de
ruptura sismica basados en el campo de deformacién superficial cosismico. Ademads, la implicancia
del estudio tiene directa relacién con el entender el comportamiento espacio-temporal de las rupturas
sismicas de subduccién que dan origen a la segmentacion sismica, teniendo como caso de estudio
el Terremoto de Tocopilla (M,, 7.7) de 2007. Por lo descrito anteriormente, estos resultados son de
particular interés cientifico y socioeconémico, considerando la naturaleza de la region en estudio.



Capitulo 2

Contexto Sismotectonico

En el presente capitulo, se revisa el contexto sismotecténico de la zona en la cual se desarro-
lla esta tesis en funcién de los angulos y velocidades de convergencia entre las placas de Nazca y
Sudamérica, la caracterizaciéon morfoestructural de los Andes Centrales, para finalizar con las ca-
racteristicas de la subduccién y la sismicidad histoérica de la zona en cuestion.

2.1. Angulos y Velocidades de Convergencia entre las Placas de
Nazca y Sudamérica

La evoluciéon de los Andes Centrales ha estado gobernada en gran parte por el proceso de con-
vergencia entre las placas de Nazca y Sudamérica, teniendo como uno de resultados el Ordgeno
Andino. La evidencia muestra que el patréon de deformacion dentro de la placa superior en la sub-
duccién esta controlada por los parametros de la convergencia y si estos pardametros cambian con
el tiempo, en consecuencia, el patrén de deformacién debe cambiar [ej., Jarrard, 1986]. Uno de los
factores importantes a tener en consideracion para el régimen de deformacién en la placa superior
es el angulo de convergencia entre las placas, ya que podria generar fallamiento de rumbo, paralelo
a la fosa [Fitch, 1972; Woodcock & Daly, 1986], ademés que puede provocar movimientos normales
en el limite de las placas [Scheuber & Reutter, 1992].

En los Andes Centrales el dngulo y la velocidad de convergencia entre las placas no ha permane-
cido constante, evolucionando durante el tiempo. Las dataciones geoldgicas y los modelos globales
de movimientos de placas se utilizan para la reconstruccion histérica de estas variables. Los mode-
los globales de movimientos de placas, poseen la caracteristica de reflejar los cambios que se han
producido durante millones de anos, con lo cual permiten calcular velocidades promedio en una
ventana de tiempo. Estos modelos se basan en la reconstruccion de anomalias magnéticas del fondo
ocednico y de la direccién de las fallas transformantes [Gordon & Jurdy, 1986; Gripp & Gordon,
2002]. Algunos de estos modelos son: RM1 [Minster et al., 1974], NUVEL-1 [DeMets et al., 1990]
6 NUVEL-1A [DeMets et al., 1994], para dar paso a mediado de la década de los noventa a métodos
de geodesia espacial (VLBI, DORIS, GPS) [Larson et al., 1997; Norabuena et al., 1998], los cuales
tiene la ventaja que la escala de tiempo de la medicién es anual. Desde estos modelos se ha despren-
dido que la velocidad de convergencia entre las placas ha variado a lo largo del tiempo entre los 60
y 150 mm/ano [Pardo-Casas & Molnar, 1987; Somoza, 1998; Angermann et al., 1999] (Figura 2.1),
disminuyendo los ultimos anos, lo que se atribuye a la desaceleracion actual de la placa subductante
de Nazca [Norabuena et al., 1999; Kendrick et al., 2003].



Segiin NUVEL-1A, la direccién de convergencia a los 22°S y 72°W es de N77.71°E con una
velocidad de convergencia de 79.35 mm/ano (http://www.unavco.org/community_science/science-
support/crustal_motion/dxdt/m odel.html), mientras que desde los datos de geodesia se tiene una
velocidad de convergencia menor con 66 mm/ano y una direccién de convergencia de N77°E [An-
germann et al., 1999; Klotz et al., 2001].
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Figura 2.1: Evolucién Temporal de la Velocidad de Convergencia en el Norte de Chile (~22°S). En la figura es
posible apreciar los cambios que ha experimentado la velocidad de convergencia entre los 40 Ma hasta la actualidad.
El gran salto en la velocidad, se atribuye a la divisién de la Placa Farallén en dos placas: Nazca y Cocos, ademaés de
correlacionarse con la iniciacién de la formacién de los Andes [Sempere et al., 1990]. Figura modificada de Somoza
[1998].

2.2. Morfotecténica del Margen (18°- 23°)

La Cordillera de los Andes (Figura 2.2), es una larga cadena montanosa de ~8000 km de longi-
tud, constituyendo el margen continental Sudamericano y también conocida como Cordillera Andi-
na, cuya formacion se debe a la subduccién entre la Placa de Nazca (placa ocednica) bajo la placa
Sudamericana (placa continental). Lo anterior adquiere relevancia cientifica debido a la formacién
de un gran plateau sin colisién de placas continentales [Isacks, 1988; Allmendinger & Gubbels, 1996;
Allmendinger et al., 1997; Lamb & Hoke, 1997; Kley & Monaldi, 1998; Lamb, 2000] . La orienta-
cién es casi en su totalidad N-S, exceptuando la zona del Oroclino Boliviano (~18 °S), en donde
cambia a NW [Carey, 1958; Roperch & Carlier, 1992; Gephart, 1994; Randall et al., 1996]. La zona
de estudio de esta tesis, se ubica entre los (18°S - 23°S), en los Andes Centrales, lugar donde es
posible observar un engrosamiento cortical (varia entre 40 - 80 km) [James, 1971; Beck et al., 1996;
Yuan et al., 2002] y donde algunos autores proponen un adelgazamiento de la litésfera bajo la Puna
[Isacks, 1988; Allmendinger et al., 1997; Garzione et al., 2006].

Para la caracterizacion morfotecténica de la zona, la terminologia utilizada es la descrita por
Armijo et al. [2010], los cuales dividen el drea de estudio en dos grandes estructuras: El Bloque
Costero o Marginal y los Andes (Figura 2.3). Cada una de estas dos zonas se subdividen en di-
versas estructuras, como es posible apreciar en el perfil de la Figura 2.3. Dichas estructuras han
sido estudiadas desde diversos enfoques por variados autores: Margen Continental [ej., James, 1971;
von Huene & Scholl, 1991; ANCORP, 2003; Contreras-Reyes et al., 2012], Cordillera de la Costa,
Depresién Central y Precordillera [ej., Isacks, 1988; Armijo & Thiele, 1990; Scheuber et al., 1994;
Charrier et al., 2005], Puna y Cadenas Subandinas [e]j., Allmendinger et al., 1983; Isacks, 1988;



Kley, 1996; Allmendinger et al., 1997; ANCORP, 2003; Garzione et al., 2006].
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Figura 2.2: Contexto Tecténico de Sudamérica y Zona de Estudio. En la figura, se puede observar la ubicacién
del drea de estudio en el marco de la Tecténica de Placas. Los limites entre las diferentes placas son tomados de
Bird [2003]. La nomenclatura es: Placa Pacifica (PA), Placa Rivera (RI), Placa Sandwich (SW), Placa Panamé (PM)
y Ridge de Juan Ferndndez (JFR). El cuadro rojo indica el drea de trabajo, dentro de los Andes Centrales. Las
velocidades de convergencia provienen de Modelos Globales de Velocidades y mediciones de GPS [Angermann et al.,
1999; Trenkamp et al., 2002; Bird, 2003].
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2.2.1. Bloque Costero

Esta zona comprende entre la fosa y el inicio de la Cordillera Occidental (Flexura Andina) y
en cual es posible observar subestructuras con sus respectivas caracteristicas: Margen Continental
(MC), Cordillera de la Costa (CC), Depresiéon Central y Precordillera (PDT) (Perfil Figura 2.3).

Margen Continental

El Margen Continental (Figura 2.3) comprende la zona entre la fosa y la costa, con casi la
totalidad de su superficie sumergida bajo el Océano Pacifico, incluyendo el talud y la plataforma
continental. Estudios de sismica de reflexion, refracciéon y andlisis batimétricos, muestran que en el
sector frente de Antofagasta (23°30” S) hay fallamientos normales que mantean hacia el Este y el
Oeste [von Huene et al., 1999; von Huene & Ranero, 2003], que determinan un régimen extensional.
Al observar la orientacién de estas fallas desde la batimetria de alta resolucién (Figura 3.1), es
posible notar una diferenciacién de la orientacién de estos fallamientos: bajo los 21°S orientacién
NS, mientras que sobre esa latitud la orientacién es NW. Por otro lado, se ha reportado la existen-
cia de erosion tectonica, que seria una acertada respuesta para ciertos procesos dindmicos que son
visibles en la zona [James, 1971; Rutland, 1971; von Huene & Scholl, 1991; ANCORP, 2003; von
Huene & Ranero, 2003; Sallares & Ranero, 2005]. La evidencia muestra dos tipos de erosién basal
en esta zona: la subduccién de un monte submarino [Ranero & von Huene, 2000] y la existencia de
horsts-grabens, los cuales debido a la ausencia de sedimentos en la fosa producen erosién de la placa
continental, cuyo material subducta al interior de los grabens, lo que sugiere un aporte al alzamiento
y extensién en el continente [von Huene & Pecher, 1999].

En el limite entre el Margen Continental y la Cordillera de la Costa, es posible encontrar el
Acantilado o Escarpe Costero, donde una de las preguntas abiertas de investigacién es el como se
formé esta estructura. Existen dos hipdtesis completamente divergentes: (i) que se debe a erosién
marina [Mortimer, 1980] 6 (ii) que esta estructura es una gran falla normal que se relaciona con la
subduccién de un largo de ~ 1000 km [Armijo & Thiele, 1990]. Esta ultima hipdtesis, tiene directa
relacién con la interpretaciéon dada por Contreras-Reyes et al. [2012] al cambio abrupto en el dngulo
de subduccién del slab (deducido desde un Modelo de Velocidades utilizando Sismica de Refraccién)
y su relacion con el Escarpe Costero. Los autores proponen que el Escarpe es la expresién en su-
perficie de una falla cortical causada por los esfuerzos anémalos en la placa superior, que se genera
por el fuerte gradiente de acoplamiento interplaca alrededor de la zona del kink (Figura 2.5).

Uno de los rasgos morfotecténicos importantes en la zona de estudio, es la Peninsula de Meji-
llones (~23 °S), la cual es una anomalia en lo que se refiere al Escarpe Costero con una longitud
de ~50 km y un ancho de ~30 km. Este rasgo se encuentra en régimen de extension E-W y de
compresiéon N-S; en el que predominan las fallas normales paralelas a la costa, cabalgamientos E-W
y desgarres asociados [Armijo & Thiele, 1990; Delouis et al., 1998; Carrizo, 2007; Allmendinger &
Gonzalez, 2010]. Una de las hip6tesis sobre su formacién, se basa en que la estructura es un bloque
levantado [Armijo & Thiele, 1990; Victor et al., 2011], con velocidades estimadas de ~0.25 mm/ano
en los tultimos 500 Ka [Ortlieb, 1996].
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Figura 2.3: Rasgos Morfotecténicos Continentales de Primer Orden en Zona de Estudio. Se puede observar en
la figura, un mapa de la zona de estudio con las principales rasgos morfotectonicos de la zona de estudio. En la
parte inferior se muestra un perfil (A - A’ indicado en el mapa), el cual retrata la divisién morfotecténica descrita por
Armijo et al. [2010]. MC representa el Margen Continental, CC muestra la Cordillera de la Costa y PDT identifica a la
Depresién Central y la Precordillera (Pampa del Tamarugal). Figura modificada de Armijo et al. [2010] y Béjar-Pizarro

[2011].
Cordillera de la Costa, Depresion Central y Precordillera

La Cordillera de la Costa (CC en Perfil Figura 2.3), es una estructura que comienza en el Es-
carpe Costero (altura méximas de 1000 m.s.n.m) y termina en la Depresién Central. Posee alturas
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de menos de 2000 m.s.n.m, viendo interrumpido su desarrollo en la zona del 18°S - 18.45°S . La
zona comprendida entre Arica y Antofagasta, puede ser dividida en cuatro tipos de estructuras del
Cenozoico Tardio. La primera de ella se localiza entre los 19°S - 21°S y en donde es posible observar
escarpes E-W asociados a fallas inversas que mantean hacia el sur [Gonzalez et al., 2003; Allmendin-
ger et al., 2005; Allmendinger & Gonzalez, 2010]. En las cercanias de Antofagasta y en la Peninsula
de Mejillones, por otro lado, predomina un régimen extensivo con fallas normales de orientacién
~N-S y donde algunos autores sugieren que se han sido activadas durante el Nedgeno [Armijo &
Thiele, 1990; Delouis et al., 1998; Allmendinger & Gonzalez, 2010]. La tercera zona, es la ubicada en
los alrededores del Salar de Navidad y Barazarte, al SE de Antofagasta, en donde existen evidencias
de algunas fallas strike-slip con orientacion NW a NNW [Allmendinger & Gonzalez, 2010]. Ademas,
en las zonas del Rio Loa, Salar Grande, Chomache y Antena, existen evidencias de fallas con orien-
taciéon NNW [Carrizo et al., 2008; Allmendinger & Gonzalez, 2010]. Para finalizar, la presencia de
grietas superficiales o cracks también es reportada por varios autores, con una orientacién segin
la zona de su localizacién [Loveless et al., 2009; Allmendinger & Gonzalez, 2010] y su formacién
estd relacionada a la ocurrencia de grandes terremotos como: Antofagasta (M,, 8.0, 1995), Arequipa
(M, 8.4, 2001), Tarapaca (M, 7.8, 2005) y Tocopilla (M,, 7.7, 2007) [Loveless et al., 2009).

Uno de los rasgos estructurales presentes en esta zona es el Sistema de la Falla de Atacama
(SFA), la cual es una falla con una extensién de ~1000 km que se localiza entre Iquique (20°S) y La
Serena (30°S), donde una de las hipétesis sobre sus origenes, radica en un régimen transtensional
producto de la convergencia oblicua alta entre la placas Aluk y Sudamericana [Scheuber & Reutter,
1992; Brown et al., 1993; Delouis et al., 1998]. En dicha estructura no se ha observado actividad
sismica reciente [Brown et al., 1993; Delouis et al., 1998].

En el perfil de la Figura 2.3, es posible apreciar la Pampa del Tamarugal (PDT) y donde es
posible ubicar la Depresiéon Central y la Precordillera. La Depresion Central, se define como una
cuenca endorreica de gran longitud y tendencia preferencial N-S, que se ubica entre el Valle de
Tiliviche (norte) y el Rio Loa (sur). Por el oeste limita con la Cordillera de la Costa, alcanzando
alturas promedio entre los 600 - 800 m.s.n.m y hacia el este limita con la Precordillera y alcanza
alturas de 1500 m.s.n.m. Se constituye principalmente, por una sucesion de depdsitos volcanicos
y sedimentarios, tanto del arco actual, como de sus sucesivas migraciones [Scheuber et al., 1994;
Victor et al., 2004].

Isacks [1988], propone que la Precordillera (Figura 2.3) es un pliegue monoclinal, que correspon-
de a la unién entre la Depresién Central con la Cordillera Occidental. Posee alturas caracteristicas
de 1000 - 3500 m.s.n.m tanto en el Sur del Perti como en Chile. En su composicion, esta es principal-
mente de rocas volcdnicas con algunas intrusiones de conglomerados en los valles [Paskoff, 1977] en
el sur del Peri, mientras que en Chile, son regiones cubiertas principalmente de sedimentos detriti-
cos. Los rasgos mas importantes que se pueden observar son: Precordillera en Moquegua (17°S),
Precordillera en Tacna (18 °S) y la Precordillera en el Norte de Chile, que es conocida como Sistema
de Cabalgamientos de Vergencia Oeste (WVTS) [Munoz & Charrier, 1996]. En esta tltima estruc-
tura, es posible caracterizar varias areas. La primera de ellas es una zona de tres fallas: Chapiquina
- Belén, Copaquilla - Tignamar y la falla Ausipar junto con el anticlinal Pampa Oxaya [Garcia &
Hérail, 2005]. Existe evidencia de un Sistema de Cabalgamiento, llamado de Chucal, en el contacto
con la Cordillera Occidental [Riquelme, 1998; Charrier et al., 2005] (junto con el sistema mencionado
anteriormente, forman un bloque pop-up, denominado Cordén de Chapiquina - Belén). Es posible
apreciar un flexuramiento en la zona de Moquella con orientaciéon NNW - SSE [Pinto et al., 2004] y
flexuras en la zona de Aroma con vergencia oeste y rumbo NNW - SSE [Farias et al., 2005]. En la
zona de Pica, se han reportado estructuras compresivas y normales con orientacién NE - SW [Vic-
tor et al., 2004] (asociadas al WVTS). En la zona de Antofagasta, es posible encontrar el Sistema
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de Falla de Domeyko (comportamiento transpresivo dextral/sinestral hasta el Oligoceno [Reutter
et al., 1996; Maksaev & Zentilli, 1999], disminuyendo su actividad hasta la actualidad [Audin et al.,
2003; Soto et al., 2005]).

2.2.2. Los Andes

Segiin la terminologia utilizada por Armijo et al. [2010] y que se observa en la Figura 2.3, esta
zona limita por el oeste con la Precordillera y por el este por el Margen Oriental de los Andes (re-
gién sub andina). Consta de tres grandes estructuras reconocibles morfoldgicamente: la Cordillera
Occidental, el Altiplano, la Cordillera Oriental y Cadenas subandinas.

Esta zona presenta relevancia debido a que es donde se produce el alzamiento que comenzé du-
rante el Terciario Temprano [Lamb et al., 1996], centrandose principalmente en el desarrollo del
plateau desde el Mioceno, durante el registro de la mayor tasa de convergencia entre las placas de
Nazca y Sudamérica [Allmendinger & Gubbels, 1996; Allmendinger et al., 1997].

Cordillera Occidental y Altiplano - Puna

La Cordillera Occidental (Figura 2.3), posee alturas promedio entre los 3800 - 4500 m.s.n.m y
es el lugar donde se localiza el arco volcénico actual, en el cual se encuentran los volcanes mas altos
del mundo (Volcan Ojos del Salado 6887 m.s.n.m y Volcan Llullaillaco 6739 m.s.n.m) los cuales
son estratovolcanes andesiticos activos. Por el oeste limita con la Precordillera y por el este con
el Altiplano o Puna. En esta zona es posible encontrar ciertas estructuras que muestran evidencia
del arco volcénico tales como: Complejo Metamorfico Belén [Pacci et al., 1980; Basei et al., 1996;
Riquelme, 1998; Wérner et al., 2000] y Formacién Lupica [Aguirre, 1990; Riquelme, 1998].

Por otro lado, el Altiplano - Puna (Figura 2.3) es una zona de depresién entre la Cordillera Oc-
cidental y la Oriental, y que promedia 4000 m.s.n.m, lo que lo localiza como el segundo plateau mas
alto del mundo, sélo superado por el Tibet [ej., Allmendinger et al., 1997]. Esta zona se encuentra
quebrada por una serie de fallas inversas de alto dngulo [Turner & Mendez, 1979; Allmendinger
et al., 1983] y es también posible encontrar rocas sedimentarias y volcanicas de 10 km de espesor
[Riller & Oncken, 2003] que se encuentran rellenadas por ignimbritas. Una de las caracteristicas de
esta zona, es la factibilidad de observar un sistema de drenaje interno debido al encierro provocado
por la depresidn, el cual tiene un comportamiento diferente al que se observa al oeste de la Cordillera
Occidental. El alzamiento de los Andes Centrales comenzé durante el Terciario Temprano [Lamb
et al., 1996], centrandose principalmente en el desarrollo de esta area desde el Mioceno, durante el
registro de la mayor tasa de convergencia entre las placas de Nazca y Sudamérica [Allmendinger &
Gubbels, 1996; Allmendinger et al., 1997].

Cordillera Oriental y Cadenas Subandinas

La Cordillera Oriental (Figura 2.3), es una zona que supera los 6500 m.s.n.m de altura, la cual
estd formada por un cinturén de cabalgamientos de edad terciaria de gran anchura y donde es posi-
ble encontrar fallas inversas de gran complejidad [Baldis et al., 1975; Turner & Mon, 1979]. Se puede
observar en esta zona, un acortamiento de la corteza debido a la subduccién mediante sistemas de
empujes convergentes, pero que poseen diferentes estilos de deformacion que varia segun la latitud.
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Por otro lado, al costado Este de la Cordillera Oriental, se encuentran las Cadenas Subandinas
(Figura 2.3), en las cuales es posible observar un cinturén de pliegues y cabalgamientos activos y
donde se acomoda la mayor parte del acortamiento cortical de los Andes Centrales [Kley & Monaldi,
1998]. Segin datos geoldgicos las velocidades de acortamiento varian entre 5 - 25 mm/ano [Baby
et al., 1997; Kley & Monaldi, 1998|, mientras que datos geodésicos reportan velocidades entre 3 -
15 mm/ano [Norabuena et al., 1998; Klotz et al., 1999; Bevis et al., 2001; Khazaradze & Klotz,
2003; Chlieh et al., 2004]. Esta estructura se compone principalmente de sedimentos Paleozoicos,
Cretacicos y del Cenozoico, los cuales se van superponiendo a lo largo de las llanuras, al este de la
Cadenas [Isacks, 1988].

2.2.3. Sismotecténica del Gap Sismico (Caso de Estudio)

La geometria de la zona de estudio ha sido ampliamente explorada por diversas técnicas geofisi-
cas. Estudios de datos sismoldgicos telesismicos, indican que la Placa de Nazca puede ser dividida
en seis segmentos y que bajo los Andes Centrales (15°S - 28°S), ésta subduce con éngulos varia-
bles hasta los 600 km de profundidad, observdndose una zona asismica entre los 320 - 525 km de
profundidad [Barazangi & Isacks, 1976]. Tichelaar & Ruff [1991] reporta con datos de sismicidad
relocalizada del terremoto de Tocopilla del ano 1967, que la ubicacién del downdip varia entre los 45
- 48 km de profundidad, con un éngulo de inclinacién del slab de 18°+ 3°. Por otra parte, Dorbath
[1997] observa ausencia de sismicidad entre los 300 - 500 km de profundidad indicando la ausencia
de la zona de Wadati - Benioff, con dngulos de inclinacién de la placa de Nazca que van desde 30°
en la fosa, 50° a los 275 km de profundidad (parte asismica del slab) y 40°en zona sobre el manto
superior. En la zona de Antofagasta, se ha reportado que el dngulo de subduccién del slab de la
zona que actia de forma sismica varia entre los 10°- 20°, alcanzando dicha zona una profundidad
entre los 47 - 50 km. Lo anterior se obtiene con datos tanto telesismicos, como de redes locales, que
indican ademds un cambio en los esfuerzos observado desde los mecanismos de foco. Lo anterior
permite caracterizar la zona con un ancho sismogénico que varia entre los 90 - 130 km [Comte et al.,
1994; Delouis et al., 1996]. Con la utilizacién de sismica de alto dngulo 6 refraccién, varios proyectos
han estudiado la zona proponiendo éngulos que van desde 9°- 25°, desde la fosa hasta los 30 - 50 km
de profundidad [Patzwahl et al., 1999; ANCORP, 2003]. Cabe destacar que Contreras-Reyes et al.
[2012], report6 un quiebre abrupto en el dngulo de subduccién a ~22°S, en donde la primera parte
del slab subducta con 10° hasta ~20 km de profundidad, para luego continuar con el proceso de
subduccién con un dngulo de 22°.

Al tratar el tema de los limites de la zona sismogénica y el acoplamiento para la zona de estudio,
éstos varian dependiendo del autor y la metodologia utilizada. En lo que respecta al downdip,
Tichelaar & Ruff [1991], lo definen usando sismos de magnitud mayor que 6, que ocurren en la
interfaz del contacto, obteniendo como ubicaciéon de esta area los 36 - 41 km de profundidad del
slab, tomando como consideracién que se encuentra 100 % acoplada. Por otro lado, usando sismos de
magnitud M, > 5.0, Comte & Sudrez [1995], definen que el limite de la zona acoplada se encuentra
a los 40 =+ 5 km. Delouis et al. [1996], por otro lado, definen con datos de una red local que la
zona sismogenica se ubica entre los 20 - 50 km de profundidad. Tanto Comte & Suérez [1995] como
Delouis et al. [1996], reportan sismicidad més alld de estos limites, pero se debe al cambio en el
régimen de esfuerzos
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Figura 2.4: Contexto Sismotecténico de la Zona de Estudio. La velocidad de convergencia entre las placas estd to-
mada de GPS [Angermann et al., 1999]. Las dreas y magnitudes de los eventos histéricos (1868 y 1877), fueron
tomados de Comte & Pardo [1991]. Para el evento de Arequipa de 2001, la magnitud, epicentro y mecanismo de foco
fue tomada del Harvard CMT y la distribucién de slip de Pritchard et al. [2007]. En lo que respecta al evento de 1967,
la magnitud, epicentro y mecanismo de foco fue tomado del International Seismological Center y Tichelaar & Ruff
[1991]. Para los eventos de 1950, 2003 y 2005, los datos fueron tomados de Kausel & Campos [1992], Legrand et al.
[2007] y Delouis & Legrand [2007] respectivamente. La informacién de los eventos de 1987 y 1988, fueron tomados de
Comte & Sudrez [1995] y del NEIC, mientras que la del evento 1998 fue tomada de Pritchard et al. [2006]. Los datos
del terremoto de Antofagasta son de Delouis et al. [1997] y los datos del terremoto de Tocopilla son de Peyrat et al.
[2010] (mecanismo de foco, magnitud y epicentro) y Béjar-Pizarro et al. [2010] (slip). La batimetria de alta resolucién
se toma de Contreras-Reyes et al. [2012].
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mas alla de la zona sismogénica de thrust a normal. En lo que respecta al updip, desde datos de re-
flexién se puede interpretar como el término del pequeno material desagregado o prisma de acrecién
(~10 km de profundidad en la zona de estudio) [Sallares & Ranero, 2005; Contreras-Reyes et al.,
2012], mientras que desde datos sismoldgicos y geodesia espacial es variable entre 10 - 30 km de
profundidad [Delouis et al., 1997; Bevis et al., 2001; Béjar-Pizarro et al., 2010; Chlieh et al., 2011],
relacionando estos resultados generalmente al comienzo de la zona acoplada.

El acoplamiento de la zona, ha sido reportado por varios autores con la hipdtesis de que ésta se
encuentra 100 % acoplada entre los 30 - 50 km de profundidad [Bevis et al., 2001; Khazaradze &
Klotz, 2003], mientras que otros han realizado la propuesta de dividir la zona sismogénica en dos:
a los 35 km de profundidad 100 % acoplada y una zona de transicién localizada entre los 35 - 55
km [Chlieh et al., 2004, 2011]. Esta discusién va de la mano con el estudio de la condicién de gap
sismico que sufre la zona reportada por varios autores [Kelleher, 1972; Barazangi & Isacks, 1976;
Nishenko & McCann, 1981; Nishenko, 1985; Dorbath et al., 1990; Comte & Pardo, 1991; Cahill &
Isacks, 1992; Comte et al., 1994; Delouis et al., 1996; Ruegg et al., 2001] (ver Figura 2.4), definida
por dos terremotos histéricos : Terremoto de 1868 (M, 8.8, Agosto 16) y el Terremoto de 1877
(M,, 8.8, Mayo 10). Pese a que esta regién ha sido afectada por dos terremotos, estos no han sido
capaces de liberar parte de la energia acumulada en la zona. El primero de ellos ocurrié el afio 2001
y es conocido como Terremoto de Arequipa (M, 8.4, Junio 23), que dejé sin romper la parte sur
del Pertd (Terremoto de 1868) y por otra parte el Terremoto de Tocopilla (M,, 7.7, Noviembre 14 de
2007) que rompié ~150 km de la parte sur del Terremoto de 1877. Solo se han registrado algunos
eventos M 7 dentro de este gap [Comte & Pardo, 1991; Malgrange & Madariaga, 1983; Tichelaar &
Ruff, 1991], que al parecer no han sido capaces de liberar el déficit de deslizamiento acumulado en
~130 afios, como es el caso del Terremoto de Tocopilla [Delouis et al., 2009; Peyrat et al., 2010], que
s6lo liber6 2.5 - 4% del déficit de momento sismico acumulado [Béjar-Pizarro et al., 2010; Chlieh
et al., 2011; Métois et al., 2012] y del Terremoto de Arequipa que sélo liberé un 67 % del momento
sismico liberado por el Terremoto de 1868, lo que significa que la zona podria esperar un terremoto
~M, 8.5 - 9.0, si se considera que la region que no ha experimentado un proceso de ruptura tiene
un largo de ~550 km.

Al analizar la sismicidad, para tener un mejor entendimiento de la zona, ésta se divide en dos
dependiendo del tipo de evento: intraplaca o interplaca. En la primera, podemos encontrar registros
de tres terremotos M,, > 6, bien documentados. El primero ocurrié el 9 de Diciembre de 1950, con
magnitud Mg 8.0, en las cercanias de la ciudad de Calama, y se clasifica como un evento intraplaca
de profundidad intermedia (79 km) y con una zona de ruptura localizada fuera del gap sismico
del terremoto de 1877 [Kausel & Campos, 1992]. Més al norte, el 24 de Julio de 2001 ocurre un
evento intraplaca continental en la localidad de Aroma, con magnitud M,, 6.3 y una profundidad
de 5 + 1 km con datos de strong motion y 4 4+ 2 km con datos telesismicos, lo que lo transforma en
un evento superficial [Legrand et al., 2007] y que ocurrié debido a la activacién de una falla en la
Flexura de Aroma [Farfas et al., 2002]. El dltimo evento, ocurrié el 13 de Junio de 1995 en la ciudad
de Tarapacd, con una magnitud M,, 7.8 y profundidad de 90 - 115 km segiin Delouis & Legrand
[2007] y una magnitud de M,, 7.7 y profundidad de ~98 km segin Peyrat et al. [2006], siendo un
evento intraplaca de profundidad intermedia. Cabe destacar que en la regién se ha reportado una
zona de sismicidad doble en la cual el régimen que actia es extensional [Comte et al., 1994; Delouis
et al., 1997], lo cual sugiere que la ruptura debe haberse propagado a través de diferentes regimenes
de esfuerzo [Peyrat et al., 2006].

En lo que respecta a la sismicidad interplaca, el 21 de Diciembre de 1967, ocurrié un terremoto

en la zona al norte de Tocopilla (M,, 7.1), a una profundidad de ~45 - 48 km [Malgrange & Mada-
riaga, 1983; Tichelaar & Ruff, 1991]. El 8 de Agosto de 1987, ocurrié un evento M,, 7.5, rompiendo

17



la zona mas profunda de la zona sismogénica (~42 km) [IThmlé & Ruegg, 1997]. El 30 de Julio de
1995, ocurri6 el Terremoto de Antofasgata M,, 8.0, que rompié desde los 10 km hasta los 50 km de
profundidad, siendo un terremoto de subduccién entre las placas de Nazca y Sudamérica [Delouis
et al., 1997], zona en la cual dos anos después se registré un pulso asismico que un ano mas tarde
(30 de Enero de 1998) gatill6 un evento M,, 7.1 [Pritchard et al., 2006]. El 14 de Noviembre de
2007, ocurre el Terremoto de Tocopilla M,, 7.7, el cual rompe la parte mas profunda de la zona
sismogénica [Béjar-Pizarro et al., 2010; Peyrat et al., 2010] y que se piensa que es un precursor del
gran terremoto esperado en el gap sismico de los terremotos de 1877 y 1868 [Delouis et al., 2009].
Todos los eventos mencionados anteriormente se pueden observar en la Figura 2.4.

Un aspecto interesante de la zona de estudio, es el andlisis de ciertas estructuras morfolégicas y
su influencia en los procesos de ruptura y carga intersismica de los terremotos. En la parte sur de
esta area, se encuentra la peninsula de Mejillones, la cual ha sido propuesta por varios autores como
una barrera sismica tanto desde registros histéricos (Terremoto de 1877) [Comte & Pardo, 1991],
como de datos actuales (Terremoto de Antofagasta 1995 y Terremoto de Tocopilla 207) [Armijo &
Thiele, 1990; Ruegg et al., 1996; Delouis et al., 1996; Delouis et al., 2009; Chlieh et al., 2004; Béjar-
Pizarro et al., 2010; Peyrat et al., 2010; Contreras-Reyes & Carrizo, 2011; Victor et al., 2011; Schurr
et al., 2012]. Todo lo anterior, permite describir una serie de asperezas cosismicas para los eventos
que han ocurrido en la zona de estudio (Figura 2.4) tanto al norte como al sur de la peninsula de
Mejillones [ej., Pritchard et al., 2006; Thmlé & Ruegg, 1997].

2.2.4. Cambios Abruptos en el Slab: una Pregunta Abierta de Investigacién

Varias interrogantes con respecto a la segmentacion de la zona sismogénica a lo largo del rumbo
y el manteo se abren en la zona de estudio. Para ello se hace trascendental el estudio del compor-
tamiento de ciertas estructuras morfotectonicas y su comportamiento debido a la influencia que
producen en las zonas aledanas a la ruptura sismica [Das & Aki, 1977; Aki, 1979; Kanamori, 1981;
King, 1986].

Por ejemplo, una estructura importante a considerar en la zona es el Codo de Arica, que al
parecer se podria comportar como una barrera geométrica de terremotos debido a su curvatura, la
que cambia abruptamente de orientaciéon NS a N50°W [Comte & Pardo, 1991; Ruegg et al., 1996;
Delouis et al., 2009]. Por otra parte, King [1986] y Contreras-Reyes & Carrizo [2011], proponen que
ciertas estructuras batimétricas podrian actuar también como barreras geométricas, tal es el caso
del ridge de Iquique o el ridge de Nazca, que junto con un delgado canal de subduccién, permitirian
que actien como barreras para la ruptura de terremotos. Lamentablemente la falta de resolucién
temporal con respecto a los terremotos en el gap sismico, no permite entregar mayores conclusiones
en relacién al comportamiento de estas estructuras, lo cual abre un flanco de investigacién a futuro.

Los quiebres en la geometria del slab, también han sido propuestos como barreras geométri-
cas para las rupturas sismicas [Aki, 1979; King, 1986; Wesnousky, 2006; Cummins et al., 2002].
Contreras-Reyes et al. [2012] propone desde un modelo de sismica de alto dngulo 6 refraccién (Fi-
gura 2.5), la existencia de un kink en el slab, el cual abre interrogantes y hace interesante entender
su influencia en el drea de estudio a lo ya realizado en cuanto a modelizaciones y aproximaciones al
proceso de ruptura sismica del terremoto de Tocopilla (M,, 7.7) de 2007. Cabe mencionar, que tra-
bajos méas recientes, proponen también la existencia de un quiebre bajo la Peninsula de Mejillones
desde relocalizacién de alta resolucién de las réplicas del terremoto de Tocopilla (M,, 7.7) de 2007.

Armijo & Thiele [1990], proponen la existencia de una estructura de este tipo para explicar la
existencia del Escarpe Costero y por otra Béjar-Pizarro et al. [2010] lo propone como una barrera
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para el terremoto de Tocopilla (M,, 7.7) de 2007. En efecto, la existencia de un quiebre que podria
haber evitado que los terremotos de Tocopilla (1967 y 2007) hayan podido continuar con el proceso
de ruptura hacia la superficie, pudiendo haber actuado como una barrera geométrica de terremotos
profundos o més pequenos. En consecuencia, la influencia de este rasgo, abre interesantes preguntas
de investigacién en un laboratorio natural de excepcién para el estudio de la convergencia y su
asociacién a los terremotos de subduccion.
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Figura 2.5: Modelo de Velocidades Sismicas e Interpretacién Tecténica. En la parte a) de la figura es posible
observar el modelo de velocidades de la sismica de alto dngulo o refraccién, junto con la sismicidad relocalizada del
terremoto de Tocopilla [Fuenzalida et al., 2013]. En b), se observa la interpretacién tecténica del modelo de a). Figura
modificada de Contreras-Reyes et al. [2012]
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Capitulo 3

Marco Teorico

En el presente capitulo se hace una revisién de dos tépicos importantes al momento de generar
discusion de los resultados de esta tesis. El primero tiene que ver con el funcionamiento de los
terremotos y en particular con la caracterizacién de la zona sismogénica. Por otra parte también se
hace una revisién del concepto de ciclo sismico y sus diferentes caracteristicas para entender desde
otra vision los procesos de carga y descarga de una zona en particular y sus eventuales efectos
6 terremotos.

3.1. Zona Sismogénica

3.1.1. Leyes de Friccién, Terremotos y Regimenes de Estabilidad

Los terremotos ocurren por la generacion y propagacion de una fractura, seguido de un repentino
deslizamiento a lo largo de una falla preexistente, lo cual fue descrito por Brace & Byerlee [1966]
como fenémeno de inestabilidad friccional (conocido con el nombre de stick slip) y que conlleva a
entender los terremotos como fenémenos que se desarrollan en gran parte por procesos de friccion,
donde la fractura frégil juega un rol secundario [Cowie & Scholz, 1992].

Tal como se puede observar en la Figura 3.1, en el modelo de stick slip, el deslizamiento comienza
cuando la razon entre el esfuerzo de corte y el esfuerzo normal a la superficie alcanza una friccion
estatica (us), lo cual conlleva a una caida de la resistencia friccional hasta alcanzar una friccién
dindmica (pg). La friccién estatica (us), depende de la historia del deslizamiento de una superficie,
lo cual si se encuentra en contacto estatico bajo una carga por un tiempo ¢, entonces pgs aumenta a
razon de log(t), mientras que ug al encontrarse en un régimen de equilibrio estatico (steady-state)
depende de la velocidad de deslizamiento (V'), con una dependencia a razén de log(V'), que en gene-
ral depende del material [Scholz, 1998]. Por otro lado, D., es la distancia critica de deslizamiento,
la cual es necesaria para cambiar las propiedades del contacto como la velocidad de deslizamiento
(Figura 3.1 a 'y b).

Debido a los buenos ajustes de datos experimentales, una forma de aproximacién muy utilizada
hoy en dia es la Ley de Friccién dependiente de la velocidad y de una variable de estado, que se
conoce también con el nombre de “Ley de friccién Dieterich-Ruina” o “Ley de lentitud” que se
expresa como [Dieterich, 1979; Ruina, 1983]:

T = [MO + aln (‘2) + bln(?f)} o (3.1)
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Figura 3.1: Cambios de Friccién, Esfuerzos y Régimen de Estabilidad. a) Coeficiente de friccién, en donde la caida
se produce en una distancia critica de deslizamiento denominada D.. b) Esfuerzo Friccional, para al mismo modelo
que a). ¢) Estabilidad e inestabilidad del sistema, dependiente de un cambio en la velocidad y de d¢, que representa
el esfuerzo normal critico para separar el estado de inestabilidad del estado condicional estable. a) y b) modificado de
Kanamori & Brodsky [2004], ¢) modificado de Scholz [1998].

Donde:

» 7: Esfuerzo de corte.

» po: Estado de la friccion en V- = V4.

V': Velocidad de deslizamiento.

= Vp: Velocidad de referencia.

» : Variable de estado. En el caso estatico puede ser § = t. Dieterich [1979], propone que puede
ser la edad promedio de las placas. La variable 8 puede ser obtenida desde la siguiente ecuacién

diferencial:

9':1—(‘1/)(?)

s D.: Distancia critica de deslizamiento.

= a y b: Propiedades que se definen a partir del material involucrado en el proceso.

(3.2)

El nombre de “Ley de Lentitud”, se debe a que en el steady-state, la variable de estado es propor-

cional a la lentitud (055 =

—2), lo cual permite intepretar a D, como la distancia de deslizamiento

requerida para llegar a un nuevo estado de contacto, con 6 la vida de este ltimo. Por otro lado,
pese a que en la ecuacién desaparecen ug v g, estas estan implicitamente involucradas en el proceso

21



debido a la inclusién de la variable de estado y la velocidad de deslizamiento.

Al analizar la estabilidad del sistema, basado en la descripcién de la friccién, se tiene que de-
pende de dos pardmetros: D, y (a-b), lo cual se define como la velocidad dependiente de la friccién
en steady-state, dado por:

Con lo cual se obtienen dos casos generales a analizar:

» Si (a—b) > 0, el material tendrd velocidades de fortalecimiento (velocity-strengthening), lo
que lleva a un régimen estable, donde los terremotos presentan una caida de esfuerzos negativa,
lo que resulta en una detencién de la propagacién de la ruptura.

» Si (a—0b) < 0, el material tendrd velocidades de debilitamiento (velocity-weakening ), lo que
conlleva a una bifurcacion de los regimenes expresada en el valor critico dado por el esfuerzo
normal efectivo (esfuerzo normal menos la presién de poro), que se denomina d. y es deter-
minado a través de la ecuacion que sigue donde k es un valor constante fijo:

_ Dk

0. = m (3.4)
En caso de que ¢ > g, el deslizamiento es inestable bajo una carga cuasi estatica y es solo
en este régimen donde se pueden nuclear los terremotos. En el caso de que ¢ < g, se tiene
que el deslizamiento es estable bajo una carga cuasi estatica, pero puede pasar a ser inestable
bajo una carga dindmica si excede un AV debido a los esfuerzos dindmicos continuos, lo que
permite entonces la propagacién de la ruptura [Scholz, 1998] (Figura 3.1 ¢).

3.1.2. Comportamiento y Segmentacion de la Zona Sismogénica

A pesar de que es posible comprender el proceso de ruptura sobre la base de la teoria fisica antes
descrita, dicho proceso conlleva una alta complejidad debido a la heterogeneidad de la naturaleza
geoldgica de estos contactos. Su modelizacién y entendimiento, contintia siendo un problema que
tiene respuestas tnicas segun los diferentes casos de estudios.

En términos generales, la segmentacion en profundidad en término de una caracterizacién fric-
cional (Figura 3.2), muestra que la zona sismogénica se encuentra en un régimen inestable, con zonas
de transicién tanto hacia la superficie y en profundidad (condicional estable) las que desembocan
en zonas de estabilidad.

Para entender la extensién de la zona sismogénica es posible definir dos zonas limites de ésta: el
limite superior de la zona sismogénica o updip y el limite inferior de la zona sismogénica o downdip.
Su importancia se debe a que limitan el comportamiento sismico, ademés de ser zonas de transicién
de velocidades de debilitamiento y fortalecimiento [Scholz, 1989, 1990] y en general, son limitadas
por modelos térmicos, sismicidad o comportamiento friccional.
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Figura 3.2: Comportamiento Friccional de la Zona Sismogénica y sus Areas Colindantes en Profundidad. En la
figura se observa un esquema de la segmentacién en profundidad de la zona sismogénica y las dreas que la colindan,
dependiendo del régimen friccional caracterizado por el pardmetro (a -b). Figura modificada de Byrne et al. [1988],
Scholz [1998] y Béjar-Pizarro [2011]. Se agrega un prisma de acrecién (en verde en la figura) y el signo de interrogacién
se utiliza para indicar que la zona estable mas hacia la superficie no se conoce a la perfecciéon su comportamiento y
sélo se especula.

El updip se puede caracterizar por una zona que se encuentra costa afuera de los margenes
convergentes, con un comportamiento asismico que se ve traducido en una ausencia de sismicidad
[House & Jacob, 1983; Byrne et al., 1988; Byrne & Fisher, 1990; Pacheco et al., 1993; Moscoso
et al., 2011] y que podria ser definida como la zona desde el contacto de la falla de subduccién
con el prisma de acreciéon donde deberia ocurrir una transicion de deslizamiento estable a inestable,
a consecuencia de los cambios petrolégicos de esmectita a ilita [Vrolijk, 1990; Hyndman & Wang,
1993, 1995] que se producen en dicho lugar y cuyo rango de temperaturas (desde modelos termales
basados en elementos finitos) comprende entre 100°- 150°C y profundidades que van entre los 2 - 10
km [Hyndman et al., 1997; Oleskevich et al., 1999]. Los procesos termales en esta zona, se encuen-
tran controlados por: el espesor de los sedimentos que subductan, la edad de la corteza ocednica y
los flujos de calor [Oleskevich et al., 1999]. Se observan algunos casos en los cuales no hay presencia
de deshidratacién (por no alcanzar la temperatura necesaria para este proceso) ni de esmectitas en
el contacto, donde se propone que el contacto de la falla de subduccién con roca cristalina podria ser
el limite del updip, mientras que otros estudios responsabilizan al proceso de diagénesis (formacién
de roca sedimentaria compacta a partir de sedimentos sueltos por compactacién y cementacion)
caracterizado por: baja produccion de fluidos y caida de la razon de presién de fluido y por otro
lado, por el proceso de compactacién de diferentes rocas [Moore & Saffer, 2001]. Al hablar del com-
portamiento friccional de esta zona, se hace dificil su caracterizaciéon debido a la falta de datos y
resolucién de los estudios ya realizados (ver zona con signo de interrogacién en Figura 3.2) [Wang
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& Dixon, 2004; Lay & Schwartz, 2004].

Por otra parte, la determinacion de la ubicacion del downdip cobra vital importancia para tra-
ducir los impactos de los eventos sismicos, debido a su caracteristica ubicacion tierra adentro en
zonas que generalmente se encuentran pobladas. Existe la posibilidad de caracterizar esta zona de
dos formas dependiendo de las caracteristicas del margen convergente. La primera de ellas tiene
relacién con los modelos termales, que sitian el downdip en la isoterma de los 350°C [Savage &
Plafker, 1991; Tichelaar & Ruff, 1993; Hyndman & Wang, 1993; Oleskevich et al., 1999], lo que se
condice tanto con experimentacién con rocas en laboratorio [Tse & Rice, 1986; Blanpied et al., 1991,
1995], como con la méxima profundidad de terremotos continentales en el mundo [Brace & Byerlee,
1970; Molnar & Chen, 1983; Tse & Rice, 1986; Wong & Chapman, 1990; Ito, 1990; Hyndman &
Wang, 1993]. Debido a la falta de realidad de una zona de cambio brusco de comportamiento, se
postula que existe una zona de transicién entre los 350°C y los 450°C, que se relaciona con el cambio
de comportamiento fragil a ductil y lo que algunos autores proponen como una zona de compor-
tamiento condicional estable desde el punto de vista friccional, debido al cambio de velocidad de
debilitamiento a velocidad de fortalecimiento [ej., Scholz, 1990]. Los elementos que controlarian el
comportamiento térmico del downdip son: el espesor de los sedimentos que subductan, los flujos de
calor, la edad de la placa subductante, la tasa de convergencia y el manteo del slab [Hyndman &
Wang, 1993; Wang et al., 1995]. La segunda caracterizacién tiene relacién con algunos margenes
convergentes en los cuales la placa ocednica subducta bajo una delgada corteza oceanica en los arcos
de islas o donde la placa que subducta es muy antigua y con solo una delgada capa de sedimentos,
lo que conlleva a no alcanzar la isoterma de los 350°C; entonces el contacto con el manto viene a
limitar el downdip a profundidades de entre 30 - 70 km [Tichelaar & Ruff, 1991, 1993; Hyndman
et al., 1997; Oleskevich et al., 1999]. En este caso, el contacto con el Moho produce un deslizamiento
estable, que algunos autores proponen como asismico, y que se debe a la serpentinizacién del manto
[Reinen et al., 1992; Hyndman et al., 1997; Peacock & Hyndman, 1999; Oleskevich et al., 1999].
Existen evidencias en algunas zonas en las cuales el limite térmico es muy inferior a lo que muestran
los modelos térmicos debido a la interaccién de fluidos, cambios mineralégicos e incluso factores
desconocidos [McCaffrey et al., 2008]. Ademds, como en el caso de la zona del terremoto de Suma-
tra, existe evidencia de que la zona sismogénica se extiende mucho més alld del Moho continental
[Simoes et al., 2004; Dessa et al., 2009], lo que se puede deber a una deshidratacién de la corteza
antes de la interfaz con el manto o que los fluidos no se infiltran en el manto sino que drenan la
interfaz de la falla de subduccién [Seno, 2005].

En lo que respecta a la segmentacion lateral y comportamiento de la zona sismogénica en profun-
didad esta depende de varios aspectos y existen dos términos importantes a desarrollar. El primero
tiene relacién con lo descrito por Scholz & Engelder [1976], quienes explicitan la idea de que las
zonas de una falla que estdn sometidas a altos regimenes de esfuerzo en promedio con respecto al
area que la rodea se le denomina aspereza, y que durante un terremoto se refleja en que estas zonas
concentran la mayor cantidad de deslizamiento cosismico [ej., Delouis et al., 2009; Béjar-Pizarro
et al., 2010; Peyrat et al., 2010; Vigny et al., 2011; Moreno et al., 2012]. Por otro lado, Aki [1979],
describe el término barrera como zonas que actuan de freno para la ruptura de un terremoto y que
pueden ser del tipo geométrico o inhomogéneas. Las primeras se refieren a lugares donde el con-
tacto cambia de direccién, lo que trae consigo un cambio en el estado de esfuerzos, actuando como
barrera en el caso que el terremoto no tenga la suficiente energia para continuar con la ruptura.
Las segundas, se relacionan con todo lo que no tenga que ver con cambios geométricos y que se
pueden asociar a anomalias de velocidades sismicas [Aki, 1979] o por otro lado, a estructuras que
se encuentran subductando (ej. montes submarinos) [Kelleher & McCann, 1976, 1977].
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Figura 3.3: Esquema Resumen Zona Sismogénica en una Zona de Subduccién. En la figura, es posible observar
el comportamiento de la subduccién, incluyendo su segmentacién en profundidad tanto por régimen de estabilidad
como por tipo de deslizamiento e incluyendo la importancia de estudiar cémo afectan estructuras morfolégicas que se
encuentran en subduccién dentro de los procesos (Figura modificada de Lay & Bilek [2007])

En relacién a las barreras geométricas, estas pueden actuar como segmentacién en profundidad,
en especial cuando existe la presencia de un quiebre abrupto en el dngulo del slab (kink) [Aki,
1979; King, 1986; Wesnousky, 2006]. Cummins et al. [2002] propone que el terremoto de Nankai de
1946 puede haber detenido su ruptura debido a la presencia de un kink en el slab, al igual que lo
propuesto por Ito et al. [2005] en la zona de Miyagi, Japén. Por otro lado, Contreras-Reyes et al.
[2012] reporté la presencia de un kink en la zona de Tocopilla, en el norte de Chile, que también
podria haber actuado como barrera geométrica para el terremoto de Tocopilla 2007, debido a que
estos cambios en la geometria disminuirian el acoplamiento interplaca [Cummins et al., 2002; Collot
et al., 2004; Konca et al., 2008].

En lo que se refiere a la segmentacion lateral de la zona sismogénica, existen variadas y diferentes
interpretaciones con respecto a las barreras y asperezas. Existen evidencias de que las barreras
sismicas en algunas zonas parecen ser no permanentes y pueden tender probablemente a moverse
dentro del area bloqueada en el periodo intersismico y que en algunos casos favorecen la repetitividad
de terremotos [Konca et al., 2008]. Es posible observar en algunas zonas segmentadas una relacién
con ciertas estructuras morfolégicas que se encuentran en subduccién como: montes submarinos
[Kelleher & McCann, 1976, 1977; Cummins et al., 2002; Bilek et al., 2003; Kodaira et al., 2002] o
dorsales ocednicas [Kelleher & McCann, 1976; Perfettini et al., 2010]. Los montes submarinos son
descritos por algunos modelos como incrementadores del acoplamiento local [Cloos, 1992; Scholz &
Small, 1997], ademés de influir en el tamanio de la regién de maximo deslizamiento o asperezas de
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Figura 3.4: Modelo de Zona Sismogénica. Es posible apreciar en la figura los distintos modelos de zona sismogénica,
desde los mas simples pero poco realistas (a), hasta algunos mds complejos y observados en algunas zonas del mundo
(b y c), si se describe el proceso desde el punto de vista del tipo de deslizamiento. Por otro lado también es posible
describir el deslizamiento y su comportamiento dentro de la zona sismogénica al describir el acoplamiento intersismico
que actia en una zona (d). Por otro lado, también se puede describir la zona sismogénica desde el punto de vista
friccional tanto a lo largo del rumbo (e), como en profundidad incluyendo el ancho de la zona inestable (f), en donde
(a-b) describe el régimen friccional en que se encuentran las distintas zonas y Vp indica la velocidad con que la placa
se encuentra subductando. (Figura modificada de Schwartz & Rokosky [2007], Kaneko et al. [2010] y Béjar-Pizarro
[2011])

grandes terremotos [Bilek et al., 2003], con lo cual pueden actuar como una barrera [Kodaira et al.,
2002] o como una aspereza [Abercrombie et al., 2001], lo que se debe a que el comportamiento
friccional de los montes depende de la heterogeneidad de la morfologia del suelo marino, ademas de
las propiedades del material subductante, la temperatura, la presién y el rol que el monte cumple en
el ciclo sismico [Bilek et al., 2003]. Contreras-Reyes & Carrizo [2011] proponen una caracterizacién
para el control que ejercen las grandes caracteristicas batimétricas debido al rol que juegan en la
segmentacion, entendiendo que estas pueden aumentar el esfuerzo normal y el acoplamiento en la
interfaz de subduccién, lo que conlleva a un efecto en la sismicidad y entre las cuales se encuentran:
zonas de fracturas, cadenas de montes submarinos y centros de expansion, ademas del rol del canal
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de subduccion. Por lo tanto, dos factores que afectan el comportamiento de la ruptura de los terre-
motos son: la flotabilidad de las caracteristicas batimétricas y el canal de subduccién, observandose
un comportamiento dual de estas estructuras. En caso de tener un canal de subduccién grueso, se
suaviza el grado de acoplamiento y por lo tanto se reduce el limite de esfuerzo de corte permitien-
do la propagacién lateral de la ruptura y viceversa. También es posible observar que estructuras
de la placa superior afectan la segmentacion de la zona sismogénica, en donde es posible observar
que un sistema de fallas corticales paralelas a la fosa actdan como barrera para la propagacion de
réplicas a lo largo de la subduccién y se pueden correlacionar con ciertos elementos de subduccién
plana [Audin et al., 2008; Collot et al., 2004]. Otras caracteristicas morfolégicas importantes en la
categorizacion intersegmento son las peninsulas, que responden a estructuras en profundidad que se
encuentran desacopladas y actian como barreras sismicas [Ruegg et al., 1996; Delouis et al., 1996,
1997; Kodaira et al., 2006; Delouis et al., 2009; Melnick et al., 2009; Béjar-Pizarro et al., 2010;
Peyrat et al., 2010].

En relacién con el comportamiento de la zona sismogénica, existen diferentes modelos que descri-
ben su funcionamiento, desde el punto de vista friccional y su relacién con el acoplamiento (Figura

3.4).

Los modelos més simples (Figura 3.4 a), describen la zona sismogénica como un érea comple-
tamente bloqueada, més o menos homogénea, y con un comportamiento sismico, lo que conlleva a
una velocidad de debilitamiento ( (a-b) < 0), limitada en su exterior por zonas asismicas més bien
desacopladas y con velocidades de fortalecimiento ( (a-b) > 0). Cabe destacar, que estos modelos
son poco realistas, ya que al observar los desplazamientos cosismicos de distintos terremotos se ob-
serva un patrén més heterogéneo [ej., Delouis et al., 1997; Béjar-Pizarro et al., 2010; Peyrat et al.,
2010], lo que lleva a concluir que la zona sismogénica se comporta de diferentes maneras tanto a lo
largo del rumbo como en profundidad.

Otros modelos, muestran que la zona sismogénica tiene un comportamiento més complejo, que
depende tanto de las asperezas presentes (Figura 3.4 b y ¢), como del grado de acoplamiento (Fi-
gura 3.4 d) 6 del grado de acoplamiento intersismico y tipos de deslizamientos (Figura 3.4 e y f).
Los modelos que dependen de asperezas, que se han observado en zonas como Boso y Costa Rica
[Schwartz & Rokosky, 2007], muestran una zona sismogénica con una sola gran aspereza con com-
portamiento sismico, dentro de una gran zona de comportamiento asismico (Figura 3.4 b), mientras
que otros modelos més complejos muestran diversas asperezas de distintos tamanos (Figura 3.4 ¢),
que pueden ser capaces de interactuar entre si [Scholz, 1990], como se observa en Japén, donde es
posible reportar la interaccion de pequenas asperezas dentro de una zona asismica que producen
cierta repetitividad de terremotos [Uchida et al., 2003; Igarashi et al., 2003; Schwartz & Rokosky,
2007]

Entonces, una forma de entender el proceso que ocurre en la zona sismogénica, es que entre
mas fuerte es el grado de acoplamiento intersismico y la distribucién de esfuerzo es mas uniforme,
entonces se tendran terremotos mas grandes y por el contrario, si la distribucién de esfuerzos es
més heterogénea, las rupturas tienden a ser de menor tamano y tienen una variacion del largo de
ruptura [Lay & Kanamori, 1981]. Todo lo anterior, también puede ser descrito desde el punto de
vista friccional (Figura 3.4 e y f), incluyendo modelos que cambian tanto a lo largo del rumbo (2
dimensiones) o en profundidad (3 dimensiones) [Kaneko et al., 2010], incluyendo los efectos de la
subduccién de estructuras dentro de los regimenes de estabilidad, como: montes submarinos 6 horst
- graben (Figura 3.3) [Pacheco et al., 1993; Kanamori & McNally, 1982; Lay & Bilek, 2007; Wang,
2007].
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3.2. Ciclo Sismico

Luego del gran terremoto de 1906 en San Francisco (California, EEUU), Reid [1910] propuso el
modelo de rebote elastico, donde se describe que la falla de San Andreas en su parte mas profunda
habria acumulado un deslizamiento de varios metros como efecto del movimiento continuo de las
placas (Pacifica y Norteamericana) y que se tradujo en una deformacién eldstica en superficie, que
produjo esfuerzo de cizalle, que al llegar a su limite maximo, produce la ruptura. Esta descripcion,
di6 origen a lo que hoy en dia se conoce como ciclo sismico, el cual basicamente, describe la forma
en que las fuerzas tectonicas se acumulan y se relajan con el paso del tiempo, considerando siempre,
que la reconstruccién histérica de estos ciclos, es complicada dado que se realiza en base a datos no
exactos (geoldgicos e histéricos), que producen mucha variabilidad temporal, sin poder entender su
repetitividad [McCaffrey, 2007].

Segun lo propuesto por Ruegg [1994], para adentrarse en el ciclo sismico, se deben tener en
cuenta dos escalas. La primera de ellas, tiene relacién con el espacio y su correspondiente identifi-
cacion y definicién del area sismica comprometida en un terremoto caracteristico y por ende, donde
estd actuando el ciclo sismico, identificando: contexto tecténico, condiciones de borde, fallas activas,
microsismicidad, distribucién de hipocentros, mecanismos focales y la variacion en el tiempo de es-
tos parametros. La segunda escala, es la que se relaciona con el tiempo que involucra las etapas de
deformacién dentro del ciclo sismico y el tiempo de recurrencia de terremotos que ocurren en una
zona determinada de estudio. Dentro de esta variable temporal, es de vital importancia la identifi-
cacién de lagunas o gap sismicos, que son lugares en los limites de la convergencia, que no registran
terremotos caracteristicos durante un largo periodo de tiempo y que podria romperse dentro de un
periodo de tiempo préximo [Kelleher, 1972; Kelleher et al., 1973; McCann et al., 1979; Nishenko &
McCann, 1981; Nishenko, 1985].

oo ntersom A
eformacién Intersismica ... — —> > > > >
Deformacién Cosismica <T_ <_¢<_
<“— — <«
TR 1%
Deformacién Postsismica ... —_ —> >

Figura 3.5: Ciclo Sismico y Deformacién Superficial. Es posible apreciar en la figura, las distintas etapas del ciclo
sismico con sus respectivas sefiales que se deberian observar en superficie, donde las flechas indican las velocidades de
deformacidn, la linea roja indica la zona sismogénica. Figura modificada de Wang et al. [2007] y Béjar-Pizarro [2011]
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Dentro de todo lo anterior, es posible identificar 4 etapas dentro de este ciclo que son:

= Etapa Presismica: Es la menos observada y por lo tanto menos estudiada, pero se han
reconocido ciertos cambios anormales en algunos fenémenos fisicos, tales como: deslizamiento
rapido o lento, ausencia o aumento de la sismicidad, variaciéon de ciertos parametros de propa-
gacién de ondas sismicas (Vp/Vs, anisotropia, factor de atenuacién Q), cambio en pardmetros
hidrogeoldgicos (nivel fredtico de pozos, emisién de radén, presién, composicién quimica) y va-
riacién de la resistividad eléctrica [Ruegg, 1994; Mogi, 1985; Scholz, 1990]. Tse & Rice [1986],
proponen que esta fase se inicia como una aceleracién de deslizamiento en la zona bloquea-
da, que se propaga rédpidamente dando lugar a un terremoto [Béjar-Pizarro, 2011]. El largo
de donde se origina esta ruptura o donde se produce la nucleacién es de 3 cm [Kanamori &
Brodsky, 2004] y puede llegar a 1 m [Lapusta & Rice, 2003]. También se han observado des-
lizamientos lentos o asismicos, previo a un evento [Linde & Silver, 1989; Melbourne & Webb,
2002; Ruegg et al., 2001].

» Etapa Cosismica: es aquella donde ocurre el terremoto y donde los esfuerzos eldsticos se
relajan en la zona, producto de la ruptura y puede tener una duracién de segundos a minutos.
El proceso se lleva a cabo en casi su totalidad en la zona sismogénica, debido al régimen fric-
cional inestable, pudiendo propagarse a zonas de régimen condicional estable. El movimiento
de la superficie es hacia el mar en su totalidad y de alzamiento en la vertical cercano a la fosa,
con subsidencia al alejarse de esta (Figura 3.5).

s Etapa Postsismica: Este periodo comprende todo lo que ocurre después de un terremoto,
hasta que se vuelva al periodo de carga. Béjar-Pizarro [2011] caracteriza en tres los mecanismos
que se han desarrollado para explicar este tipo de relajacién.

e Deslizamiento lento postsismico o after slip (creep): se produce en la zona de ruptura
o aledanas a ésta, en especial aquellas con poco deslizamiento cosismico y puede durar
semanas o meses, pudiendo liberar un momento sismico similar al del evento principal
(en porcentaje) [Heki et al., 1997; Biirgmann et al., 2001].

e Relajacién Viscoelastica en la Astendsfera: Parece ser el mecanismo dominante al largo
plazo (afios o décadas después de ocurrido el terremoto), como lo que se observa en la
zona del terremoto de Valdivia 1960 (M,, 9.5) [Klotz et al., 2001; Khazaradze et al., 2002;
Wang et al., 2007].

e Rebote Poro Elastico: Se produce debido a cambios en la presién de poros inducidos por
los terremotos [Jonsson et al., 2003; Peltzer et al., 1998].

La deformacién superficial, muestra una variacién en esta etapa, dependiendo del mecanismo
que la controle. En caso de haber after slip, la deformacion sigue la misma direcciéon de la
deformacién cosismica, pero con menor magnitud y de forma maés lenta, concentrandose en
los limites de la ruptura [Béjar-Pizarro, 2011]. En el caso de existir deformacién viscoeléstica,
se observa movimiento en superficie hacia la fosa de las estaciones més alejadas de esta [Klotz
et al., 2001; Khazaradze et al., 2002; Wang et al., 2007] (Figura 3.5).

» Etapa Intersismica: es en la cual se reacumulan gradualmente los esfuerzos y puede ocu-
par el 90 % de la duracién total del ciclo [Ruegg, 1994], con periodos de cientos a miles de
anos, dependiendo de la velocidad de la convergencia [McCaffrey, 2007]. Esta etapa, muestra
una deformacién opuesta a la observada en la fase cosismica, observandose un movimiento
horizontal alejandose de la fosa tierra adentro y verticalmente, en la fosa existe subsidencia
v hacia tierra adentro, alzamiento. En la zona donde se observa el maximo alzamiento, se
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relaciona con el fin de la zona sismogénica o el area del downdip, mientras que en la zona de
maxima subsidencia se relaciona con el inicio de la zona sismogénica en profundidad o el drea
del updip. Durante esta etapa, el deslizamiento es mas bien asismico en la zona més profunda,
aunque se han reportado zonas en donde existen procesos transitorios de deslizamiento lento
sobre el plano de falla o slow slip [Heki et al., 1997; Dragert et al., 2001; Lowry et al., 2001;
Douglas et al., 2005] y que son conocidos como terremotos silenciosos, debido a que no radian
energfa sismica de alta frecuencia [Rogers & Dragert, 2003] y que han sido relacionados con
eventos del tipo tremor [Schwartz & Rokosky, 2007] (Figura 3.5).
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Capitulo 4

Modelizacion Directa del Campo de
Deformacién Superficial

4.1. Introduccién

En este capitulo se estudian de forma tedrica los distintos pardmetros (ver Capitulos 1y 3) que
afectan el campo de deformacién superficial, tanto en la fase cosismica, como la intersismica. Lo
anterior, se basa en el trabajo de Okada [1985] para la obtencién de los desplazamientos estaticos
en superficie debido a la dislocacion uniforme de una superficie plana finita, inmersa en un me-
dio eldstico semi infinito (ver teorfa en Apéndice A). Para ello se utiliza como base un programa
desarrollado por Beauducel [2012], el cual se modifica para estudiar los efectos y diferencias entre
modelos de uno y dos planos de dislocacién.

Para llevar a cabo lo anterior, se realiza una exploracién de pardmetros (para mas detalles ver
Anexo B), de lo cual se desprende que la geometria de la zona de contacto de la subduccién es
uno de los elementos de primer orden que influyen en los mecanismos responsables del proceso de
ruptura y segmentacién sismica, sobre todo la ubicacién del updip y del downdip.

El campo de deformacion elastica durante la fase intersismica, se modela utilizando el modelo
backslip propuesto por Savage [1983], el que considera que la deformacién durante esta fase del ciclo
sismico, puede ser dividida en dos componentes: una subducciéon continua que se relaciona con el
movimiento a largo plazo de la placa y que no tiene mayores efectos en superficie y la otra que es la
componente backslip que corresponde al deslizamiento de la interfaz a la velocidad de convergencia
pero asimilado al comportamiento de una falla normal y que si tiene un efecto superficial, pudiendo
ser registrada por instrumentos como GPS o InSAR.

Para el estudio tedrico del efecto en el campo de deformacion superficial de un quiebre en el slab
en la fase cosismica, basado en el resultado encontrado por Contreras-Reyes et al. [2012], se utilizan
distintos pardmetros de trabajos del terremoto de Tocopilla [ej., Delouis et al., 2009; Béjar-Pizarro
et al., 2010; Peyrat et al., 2010], mientras que para la fase intersismica, se utiliza como base el
trabajo realizado por Comte & Pardo [1991], cuyos resultados, en relacién a la extensién del gap
sismico, son similares a los asumidos por varios autores [ej., Béjar-Pizarro et al., 2010; Scholz &
Campos, 2012; Béjar-Pizarro et al., 2013].

31



4.2. Resultados

4.2.1. Efectos Teodricos en la Etapa Intersismica

En el estudio de la fase intersismica, se toman en consideracién distintos parametros (definidos
en los Capitulos 1 y 3), basados en trabajos ya realizados, asumiendo la existencia de una laguna
sismica de una extensién de ~420 km [Comte & Pardo, 1991], variando la localizacién del updip, la
orientacién de los planos, y los manteos de los planos, asumiendo un desplazamiento promedio de
~10 m, debido al déficit de deslizamiento de 135 anos [e]., Béjar-Pizarro et al., 2010; Contreras-Reyes
& Carrizo, 2011]. En la siguiente tabla se presenta el resultado de la comparacién entre los modelos
directos de uno y dos planos (tomando como referencia la geometria propuesta por Contreras-Reyes
et al. [2012]), con sus respectivos resultados (para la exploraciéon de pardmetros ver Apéndice B).

Un Plano Dos Planos

Superior | Inferior

Rumbo 355° 355° 355°

Manteo 22° 10° 22°

Rake -90° -90° -90°
Limite Superior del Plano 10 km 10 km 20 km
Limite Inferior del Plano 50 km 20 km 40 km

Moédulo de Poisson 0.25 0.25 0.25
Largo 420 km 420 km | 420 km

Ancho 107 km 58 km 53 km

Slip 10 m 10 m 10 m

Tabla 4.1: Pardmetros Etapa Intersismica.
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Figura 4.1: Comparacién entre los campos estéticos de desplazamientos superficiales. En a) se observa el campo pro-

ducto de un plano con los pardmetros descritos en la Tabla 4.1, mientras que en b) es lo mismo descrito anteriormente
para el caso de dos planos.
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Figura 4.2: Misma leyenda que Figura 4.1, pero para el desplazamiento vertical. En la figura es posible apreciar en
gris, el perfil 1 de la Figura 4.3, que pasa por el centro del plano y se utiliza como referencia para dicha figura.
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Figura 4.3: Cortes Desplazamiento Vertical de forma Perpendicular al Plano de Falla. En la figura se puede observar
distintos perfiles, de los cuales se puede desprender como varia el desplazamiento vertical a lo largo del plano de falla.
En el Perfil 1 (azul), se muestra un corte que pasa por el centro de la falla mientras que en los Perfiles 2 (rojo), 3
(verde) y 4 (magenta) se aumenta cada 50 km la distancia desde el centro de la falla, para finalizar con el Perfil 5
(café), el cual pasa a 210 km del centro de la falla. En a) se representa un plano, mientras que en b) el efecto de dos
planos. Se indica con la linea gris, la ubicacién del plano utilizado para ambos casos de estudio.
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En las figuras anteriores, es posible observar los resultados al modelizar directamente el cam-
po de deformacién superficial con Okada [1985] en la etapa intersismica, considerando un modelo
backslip [Savage, 1983] y los pardmetros de la Tabla 4.1.

En lo que respecta a los resultados para el campo de desplazamiento horizontal, se puede apreciar
que para el caso del modelo directo de un plano (Figura 4.1 a), la distribucién del desplazamiento es
mas bien homogéneo dentro del area del plano, alcanzando los maximos valores aproximadamente
en la zona media del plano en profundidad. Por otra parte, en el caso del modelo directo con un kink
en el slab (Figura 4.1 b), se aprecia que la distribucién de desplazamiento es causada principalmente
por el plano inferior, aumentando aproximadamente en 3 m los valores méximos de este modelo
en comparacion con el modelo directo de un plano. Cabe destacar, que se observa en la Figura 4.1
b una disminucion sustancial del desplazamiento horizontal en la zona del kink, lo que se podria
relacionar al efecto de barrera geométrica que representa este rasgo.

Por otra parte, al observar los resultados del campo de desplazamiento vertical, se puede des-
prender una mayor subsidencia en el paso de la modelizacién directa de un plano (Figura 4.2 a) y
un mayor alzamiento en la modelizacién con un kink en el slab (Figura 4.2 b) . En la Figura 4.3,
es factible apreciar la variacién de los desplazamientos desde el maximo en el centro de la falla,
hasta valores minimos hacia el extremo final de ésta, lo cual se observa desde los perfiles que se
realizan para el modelo directo tanto con uno y dos planos (Figura 4.3 a y b). En la Figura 4.13
a), se observa la comparacién de los valores méximos de desplazamiento vertical para cada uno de
los modelos y es posible comentar que la subsidencia en el modelo directo de un plano es mayor
por cerca de 1 m al modelo directo de dos planos y en donde el kink en el slab actia disminuyen-
do dichos valores de subsidencia para este modelo. En lo que respecta a los alzamientos, la misma
Figura 4.13 a), muestra que en el caso del modelo directo de dos planos estos valores méximos de des-
plazamientos sobrepasan por cerca de 1.5 m los mismos valores para el modelo directo con un plano.

En consecuencia con los resultados respectivos a esta etapa del ciclo sismico (Figuras 4.1, 4.2, 4.3,
4.13 a) y Apéndice B), se observa que el efecto del quiebre en el slab en el campo de desplazamiento
horizontal es significativo, dado que existe un aumento de los desplazamientos en dicho campo y
cuya distribucién estd limitada fuertemente por el quiebre, donde los desplazamientos cambian de
magnitud abruptamente si se compara con el campo producido por el modelo de un plano. Por
otro lado, se observa un cambio significativo en donde el quiebre en el slab produce un aumento del
desplazamiento vertical y una disminucién de la subsidencia, lo que se relaciona directamente con
lo que ocurriria con un evento durante la etapa cosismica bajo los mismos parametros de la Tabla
4.1. Lo anterior se debe a la inversién del alzamiento con la subsidencia en el modelo (ver Apéndice
B), lo que conlleva una posibilidad de tsunami en el caso de que el plano superior se mueva hacia
la superficie, aunque cabe destacar que el alzamiento es un poco menor que en el caso del modelo
de un plano, no deja de ser significativo y alcanzar valores de ~4 m.

4.2.2. Efectos Teoricos Etapa Cosismica

Para el estudio tedrico de esta etapa del ciclo sismico, se utiliza como caso de estudio el terremoto
de Tocopilla (M, 7.7) de 2007, que ha sido documentado por varios autores de los cuales se toman
los pardmetros para observar y analizar los efectos que produce un kink en el slab [Delouis et al.,
2009; Béjar-Pizarro et al., 2010; Peyrat et al., 2010]. En las siguientes tablas y figuras se pueden
apreciar los pardmetros utilizados y sus respectivos resultados (para exploracién de pardmetros ver
Apéndice B).
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Un Plano

Dos Planos

Superior | Inferior

Rumbo 5° 5° 5°

Manteo 20° 10° 22°

Rake 105° 105° 105°
Limite Superior del Plano 26 km 10 km 20 km
Limite Inferior del Plano 47 km 20 km 40 km

Moédulo de Poisson 0.26 0.26 0.26
Largo 156 km 156 km | 156 km
Ancho 61 km 58 km 53 km
Slip 1.1m 0.5 m 0.5 m

Tabla 4.2: Pardmetros Etapa Cosismica de Béjar-Pizarro et al. [2010].

Figura 4.4: Comparacién entre los campos estdticos de desplazamientos superficiales con pardmetros de Béjar-
Pizarro et al. [2010]. En a) se observa el campo producto de un plano con los pardmetros descritos en la Tabla 4.2,

mientras que en b) es lo mismo descrito anteriormente para el caso de dos planos.
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Figura 4.5: Misma leyenda que Figura 4.4, pero para el desplazamiento vertical. En la figura es posible apreciar en
gris, el perfil 1 de la Figura 4.6, que pasa por el centro del plano y se utiliza como referencia para dicha figura.
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Figura 4.6: Cortes Desplazamiento Vertical de forma Perpendicular al Plano de Falla. En la figura se puede observar
distintos perfiles, de los cuales se puede desprender como varia el desplazamiento vertical a lo largo del plano de falla.
En el Perfil 1 (azul), se muestra un corte que pasa por el centro de la falla mientras que en los Perfiles 2 (rojo), 3
(verde) y 4 (magenta) se aumenta cada 25 km la distancia desde el centro de la falla. En a) se representa un plano,
mientras que en b) el efecto de dos planos. Se indica con la linea gris, la ubicacién del plano utilizado para ambos
casos de estudio.

36



Un Plano

Dos Planos

Superior | Inferior

Rumbo 358° 358° 358°
Manteo 26° 10° 22°
Rake 109° 109° 109°
Limite Superior del Plano 10 km 10 km 20 km
Limite Inferior del Plano 70 km 20 km 70 km
Moédulo de Poisson 0.25 0.25 0.25
Largo 150 km 150 km | 150 km
Ancho 137 km 58 km | 133 km
Slip 1.5m 1.1m 1.1m

Tabla 4.3: Pardmetros Etapa Cosfsmica de Peyrat et al. [2010].

Figura 4.7: Comparacién entre los campos estdticos de desplazamientos superficiales con pardmetros de Peyrat
et al. [2010]. En a) se observa el campo producto de un plano con los pardmetros descritos en la Tabla 5.3, mientras

que en b) es lo mismo descrito anteriormente para el caso de dos planos.
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Figura 4.8: Misma leyenda que Figura 4.7, pero para el desplazamiento vertical. En la figura es posible apreciar en
gris, el perfil 1 de la Figura 4.9, que pasa por el centro del plano y se utiliza como referencia para dicha figura.
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Figura 4.9: Cortes Desplazamiento Vertical de forma Perpendicular al Plano de Falla. En la figura se puede observar
distintos perfiles, de los cuales se puede desprender como varia el desplazamiento vertical a lo largo del plano de falla.
En el Perfil 1 (azul), se muestra un corte que pasa por el centro de la falla mientras que en los Perfiles 2 (rojo), 3
(verde) y 4 (magenta) se aumenta cada 25 km la distancia desde el centro de la falla. En a) se representa un plano,
mientras que en b) el efecto de dos planos. Se indica con la linea gris, la ubicacién del plano utilizado para ambos
casos de estudio.
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Un Plano Dos Planos
Superior | Inferior

Rumbo 0° 0° 0°
Manteo 20° 10° 22°
Rake 105° 105° 105°

Limite Superior del Plano 10 km 10 km 20 km
Limite Inferior del Plano 50 km 42.5 km | 42.5 km

Moédulo de Poisson 0.27 0.27 0.27
Largo 156 km 156 km | 156 km
Ancho 117 km 58 km 60 km

Slip 1.2 m 1.2 m 1.2 m

Tabla 4.4: Pardmetros Etapa Cosismica de Delouis et al. [2009].
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Figura 4.10: Comparacién entre los campos estéticos de desplazamientos superficiales con pardmetros de Delouis
et al. [2009]. En a) se observa el campo producto de un plano con los pardmetros descritos en la Tabla 4.4, mientras
que en b) es lo mismo descrito anteriormente para el caso de dos planos.
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Figura 4.11: Misma leyenda que Figura 4.10, pero para el desplazamiento vertical. En la figura es posible apreciar
en gris, el perfil 1 de la Figura 4.12, que pasa por el centro del plano y se utiliza como referencia para dicha figura.
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Figura 4.12: Cortes Desplazamiento Vertical de forma Perpendicular al Plano de Falla. En la figura se puede
observar distintos perfiles, de los cuales se puede desprender como varia el desplazamiento vertical a lo largo del plano
de falla. En el Perfil 1 (azul), se muestra un corte que pasa por el centro de la falla mientras que en los Perfiles 2
(rojo), 3 (verde) y 4 (magenta) se aumenta cada 25 km la distancia desde el centro de la falla. En a) se representa
un plano, mientras que en b) el efecto de dos planos.Se indica con la linea gris, la ubicacién del plano utilizado para
ambos casos de estudio.
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En las figuras de esta seccién se pueden observar los resultados obtenidos al realizar una mo-
delizacién directa del campo de deformacién superficial con Okada [1985] en la etapa cosismica,
tomando los parametros de la Tablas 4.2, 5.3 y 4.4.

En todos los casos, es posible apreciar que el campo de desplazamiento horizontal (Figuras 4.4,
4.7y 4.10) aumenta en el caso de dos planos, observdndose un caso critico para los pardmetros utili-
zados de Peyrat et al. [2010], debido a que el cambio en el manteo de los planos es més pronunciado.
Lo anterior en todo caso, es s6lo para mantener una coherencia en la geometria desarrollada en los
otros casos, pero indica que existe una fuerte influencia en esta componente del campo de deforma-
cién para cambios en la geometria. Cabe senalar, que se observa también en dichas figuras, que en
la zona donde se localiza el cambio de manteo el desplazamiento se aminora para la modelizacion
directa de dos planos comparada con la modelizacion de un plano.

Por otro lado, en el desplazamiento vertical, es posible observar una disminucién de los alza-
mientos en el modelo de dos planos, acotados por el cambio de dngulo entre los ellos, mientras en lo
que respecta a la subsidencia, se observa un aumento en los valores de ésta en modelo de dos planos,
en relacién al modelo de un plano (Figuras 4.5, 4.8 y 4.11). Esto es posible de apreciar también al
analizar los perfiles de corte del desplazamiento vertical perpendiculares a la falla, donde la zona
de quiebre actia como un freno para los alzamientos al comparar las figuras a) con las b) (Figuras
4.6, 4.9, 4.12). Al observar la Figura 4.13 b), ¢) y d), en donde se pueden apreciar los méximos
valores de los modelos directos para el desplazamiento vertical, los alzamientos para el terremoto
son menores a ~10 cm en el caso del modelo con dos planos, pero al analizar la subsidencia pa-
ra este mismo modelo en comparacion con el modelo de un plano, los valores son mayores en ~15 cm.

En consecuencia con lo anterior, para la etapa cosismica se observa que en el caso de los modelos
de un plano, se tiene que el desplazamiento horizontal se concentra sobre el plano decreciendo hacia
la superficie de forma gradual, lo cual cambia sustancialmente en el modelo de dos planos, dado
que los desplazamientos horizontales se concentran més en profundidad decreciendo de golpe en la
zona del quiebre del slab (Figuras 4.4, 4.7 y 4.10). En los desplazamientos verticales también es
posible apreciar cambios sustanciales, ya que la subsidencia es mucho mayor en los modelos con dos
planos y se observan dos maximos en los alzamientos que se relacionan a la presencia de un kink
en el slab, pero en donde el modelo de un plano, siempre alcanza los mayores valores de alzamiento
(Figuras 4.5, 4.8, 4.11 y 4.13). Esta dltima distribucién de desplazamientos, se puede vincular con
los quiebres en el slab o kink, que acturian como barreras geométricas para los terremotos [Aki, 1979;
King, 1986; Wesnousky, 2006], y que indicarfa una complejidad en la zona de estudio debido a la
segmentacion en profundidad. Lo anterior se puede explicar por varias situaciones: estos cambios en
la geometria producirian una disminucién del acoplamiento interplaca [Cummins et al., 2002; Konca
et al., 2008] con lo que se impide el paso de la ruptura; la regién cercana al cambio de manteo podria
ser una regién de esfuerzos altos con un incremento del acoplamiento; o por ultimo, que es una zona
de bajos esfuerzos debido a fracturamiento [Contreras-Reyes et al., 2012]. Con los resultados que se
obtienen, es factible también entender que en los trabajos realizados para el Terremoto de Tocopilla
[Delouis et al., 2009; Peyrat et al., 2010; Béjar-Pizarro et al., 2010], se observa que rompi6 la parte
mas profunda de la zona sismogénica, lo que sugiere que el quiebre en el slab actia como barrera
para terremotos pequenos (M,, < 8), situacién que puede cambiar sustancialmente si se nuclea un
gran terremoto tsunamigénico, que dependiendo del lugar de su generacién, podria romper hacia la
fosa [Contreras-Reyes et al., 2012].
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Figura 4.13: Comparacién de Méximos Desplazamientos Verticales para Fase Intersismica y Cosismica, Modelos
Directos Uno y Dos Plano. En a) es posible apreciar los resultados de los méximos desplazamientos verticales durante
la fase intersismica, en donde la linea azul representa el modelo directo con un plano y la linea roja representa el
modelo directo con dos planos. En b), ¢) y d) se observa los méximos desplazamientos obtenidos para la fase cosismica
con modelos directos con los pardmetros propuestos por Béjar-Pizarro et al. [2010] (Tabla 4.2), Peyrat et al. [2010]
(Tabla 5.3) y Delouis et al. [2009] (Tabla 4.4) respectivamente. La linea gris (parte inferior de cada figura) y la linea
café (parte superior de cada figura), indican la ubicacién de la superficie de dislocacién, tanto para el modelo directo
con un plano (color gris), como el de dos planos respectivamente (color café).
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Capitulo 5

Modelos de Inversion Terremoto de
Tocopilla

5.1. Introduccion

En este capitulo se utilizan metodologias de inversién para estudiar la mecénica de ruptura de la
zona de la zona sismogénica basandose en mediciones geodésicas a nivel superficial (cGPS e InSAR).
Lo anterior, se realiza para explorar el efecto en la distribucion de deslizamiento sobre el drea de
rupture de la fase cosismica asociado a un kink en el slab en la zona que afectd el terremoto de
Tocopilla (M,, 7.7) de 2007.

Los datos geodésicos que se utilizan en el presente capitulo son los procesados y publicados
por Béjar-Pizarro et al. [2010]: dos imagenes InSAR (Interferometric Synthetic Aperture Radar) y
estaciones cGPS (estaciones de medicién continua de Global Positioning System).

Estos datos se utilizan para hacer dos tipos de inversiones. La primera de ellas, se invierten los
datos de ¢GPS e InSAR. de forma individual y conjunta basada en el algoritmo de minimizacién de
minimos cuadrados de Tarantola & Valette [1982], en donde no se permiten dislocaciones de tipo
normal. Por otro lado, también se realiza otra inversién sélo con los datos de ¢GPS utilizando la for-
mulacién de minimos cuadrados de Tarantola [2005]. Para cada una de las estrategias mencionadas
con anterioridad, se obtienen modelos de deslizamiento tanto para uno y dos planos, representando
este ultimo el kink en el slab. Utilizando los modelos de dislocacién de Okada [1985] y Bouchon
[1981], se realiza un andlisis cualitativo y cuantitativo de los efectos que produce el kink en el slab
en la mecdnica de ruptura en la zona sismogénica.

La zona cuenta con una variedad de trabajos que estudian el terremoto de Tocopilla (M,, 7.7)
de 2007, basados en diferentes técnicas para la obtencion de modelos de deslizamiento. Delouis et al.
[2009] utilizan datos tele sismicos y de acelerégrafos, Béjar-Pizarro et al. [2010] datos de ¢GPS e
InSAR, Peyrat et al. [2010] datos tele sismicos y de acelerégrafos, Motagh et al. [2010] solo InSAR y
Schurr et al. [2012] cGPs y acelerégrafos. En esta parte del trabajo, entonces se revisita el terremoto
de Tocopilla explorando los efectos de un kink abrupto en el slab, dentro de los modelos de inver-
sién de deslizamiento, basado en el resultado del trabajo realizado por Contreras-Reyes et al. [2012].
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5.2. Datos Utilizados

5.2.1. Datos InSAR y GPS

Los datos de ¢GPS utilizados para las inversiones de este capitulo, provienen de estaciones locali-
zadas en el Norte de Chile (Figura 5.1), pertenecientes a una red de cooperacién internacional entre:
Chile (Departamento de Geofisica, Universidad de Chile), Francia (Institut de Physique du Globe de
Paris e Institut de recherche pour le développement) y EEUU (California Institute of Technology).
Béjar-Pizarro et al. [2010] procesé 11 de las estaciones cGPS mencionadas anteriormente (cuadro ro-
jo en Figura 5.1), que se distribuyen entre la linea de costa (~80 km al este desde la fosa) y ~300 km
al este de la fosa en el continente, y se analizan los datos desde 30 dias antes del terremoto a 26 dias
después de él. Para el caso especial del terremoto que se estudia en este capitulo se utilizan los datos
estaticos de Béjar-Pizarro et al. [2010], los cuales comprenden 10 dias antes y después del terremoto.
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Figura 5.1: Ubicacién Estaciones cGPS y tracks InSAR. Red de estaciones ¢GPS ubicadas en la laguna sismica del
norte de Chile y sur de Perti, pertenecientes a la institucién que corresponda segun leyenda. Los datos que se usaron
para modelar el terremoto son los que se ubican dentro del cuadrado de color rojo. También es factible apreciar los
tracks de InSAR utilizados en el estudio (track 96 y track 368), los cuales estdn limitados por los cuadros de color
negro. LOS (Line Of Sight), indica la linea de vista de los interferogramas. Imagen tomada de Béjar-Pizarro et al.
[2010].
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Los datos de InSAR utilizados, también fueron procesados por Béjar-Pizarro et al. [2010], quie-
nes utilizaron 4 imdgenes Envisat ASAR provenientes de dos tracks descendientes (track 96 y track
368) (indicados con cuadro negro en Figura 5.1), en forma de dos interferogramas cosismicos inde-
pendientes. El track 368 abarca temporalmente el terremoto hasta 10 dias después de este, mientras
que el track 96 abarca hasta 26 dias después del terremoto.

5.3. Inversién Estatica (Deslizamiento) Terremoto de Tocopilla
2007 basado en Okada [1985]

Para la inversién se utilizan las 11 estaciones cGPS mencionadas en el apartado anterior, ademés
de cada uno de los tracks de InNSAR (de forma individual como en conjunto). Dado que el objetivo
central del trabajo es explorar el efecto que tiene la geometria y especifico el rol de un quiebre
abrupto en el slab en los modelos existentes, se utiliza el mismo plano utilizado por Béjar-Pizarro
et al. [2010] para realizar la inversién y luego se procede a introducir un kink en el slab variando
su localizacién para ver los efectos sobre los modelos, que se encuentran basado en la geometria
encontrada por Contreras-Reyes et al. [2012].

5.3.1. Estrategia de Modelizacién

Se utiliza el programa DEFNODE [McCaffrey, 2002] para definir un plano de falla el cual se
divide en un arreglo de 19 x 12 elementos (rumbo y manteo respectivamente) de ~14 km x 14 km,
para luego con el programa DISLOC calcular las funciones de Green, basdndose en Okada [1985].
Para la resolucién del deslizamiento sobre los 228 parches, se utiliza el método de minimizacion
de minimos cuadrados regularizado, con una restriccién de no negatividad [Tarantola & Valette,
1982], determinando la solucién 6ptima de rugosidad bajo el criterio de la mejor relacién entre la
rugosidad y el RMS (Root Mean Square) de la solucién [Menke, 2012; Jonsson et al., 2002]. El rake
que se utiliza varia segun la geometria utilizada para la definicién de las subfallas del arreglo man-
teniéndose constante si estas tltimas son del mismo tamano (ver Apéndice C) y variable como se
muestra en los resultados de este capitulo. Para limitar las oscilaciones de la solucién, se le impone
un suavizamiento mediante la minimizacién de la derivada de segundo orden del deslizamiento de la
falla [ej., Harris & Segall, 1987; Du et al., 1992; Grandin et al., 2009]. La localizacién del kink se basa
en la geometria descrita por Contreras-Reyes et al. [2012] a 20 km de profundidad, con un cambio
en el manteo de 10° a 20°. Debido a la densidad de datos de InSAR (en comparacién a los datos
de ¢cGPS), en la inversién conjunta dichos datos son pesados, para intentar que la representacion de
los datos sea mas homogénea.

5.3.2. Resolucion de los Modelos de Inversion

Los modelos de deslizamientos obtenidos desde las inversiones, deben ser interpretados segtn la
resolucién de los datos que se utilizan y para testear la sensibilidad de estos, se realizan modelos
de resolucion. Para llevar a cabo lo anterior, se construyen dos modelos utilizando las mismas
configuraciones de las Figuras 5.6 y 5.10 (parches de ~40 x 40 km), pero asignando valores de 0
6 1 m de deslizamiento (ver Apéndice C, Figuras C.3 a C.6). Con cada uno de estos modelos, se
calcula la deformacién superficial para cada set de datos, resultados que luego son invertidos con la
intencién de recuperar el modelo inicial y asi determinar la resolucién de los modelos obtenidos. A la
senal se le agrega ruido, el cual estd compuesto por los errores de los datos de cGPS, multiplicados
por una variable aleatoria normal.

45



a) _210 |

—22°
—23"
<= 10 cm (Hz)
<= 10 cm (Vert)
-24° T
-73° -72°

—22°
cm LOS
20
10
—230_ 0
-10
-20
-24° T
-73° -72°
C) _21 ° I
)
_22° ]
cm LOS
20
10
_230 N 0
=10
-20
_240 | | AT L sk i 2 o =
-73° -72° -71° -70° -69° -68° -67°

Figura 5.2: Datos Utilizados para Modelos de Inversién. En a) es posible apreciar los datos de ¢GPS utilizados para
los modelos de inversién, mientras que en b) se tienen los datos de InSAR del track 368 y en c) los datos de InSAR
del track 96. Los circulos negros en b) y ¢) represetan las estaciones cGPS donde se obtienen los datos de a).
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Los datos de las estaciones ¢GPS, tienen una baja resolucién espacial en comparacién con los
datos de InSAR, debido a la densificacién de estos tltimos. Las estaciones ¢cGPs son 11 (3 datos
por estacién segun componente) versus los 1570 datos de InSAR (666 datos track 368 y 904 datos
track 96). Los datos de InSAR, por otra parte, presentan el problema de no sensibilidad en la linea
de 4rbita o trayectoria, lo que se traduce en que no se conoce hacia que direccién se produce la
deformacion de forma absoluta, sino que sélo en la Line of Sight. En consecuencia, lo potente de las
inversiones conjuntas, se debe a la combinacién entre densificacién de datos de InSAR y el control
absoluto que entregan los ¢GPS de la deformacién, lo que permite obtener modelos més confiables
de deslizamiento.

Todos los modelos resuelven bien los deslizamientos en donde existe buena cobertura de datos,
mientras que en las zonas donde dicha cobertura es pobre, la resolucion es baja. Los modelos con
datos de ¢GPS tienen una buena cobertura en tierra y por ende mejor resolucién en estas zonas, a
excepcion de las zonas costeras debido a la baja densificacién de estos instrumentos en dicha area y
en el mar propiamente tal, por la falta de cGPS marinos. La resolucion de los modelos con datos de
InSAR es buena hacia tierra adentro debido a su gran cobertura espacial, ademés de presentar una
mejora en las zonas costeras en comparacién con los ¢GPS, debido a la densificacién en esta area
de los datos del track 368. En el caso del modelo conjunto, la resolucién es parecida a la de datos
InSAR (se utilizan los mismos pesos de los modelos de inversién), pero mejora sustancialmente los
modelos obtenidos sélo con datos de cGPS. Lo anterior es valido tanto para los modelos de inversién
para un plano, como para los modelos con un kink en el slab.

5.3.3. Resultados
Resultados Modelos de Inversion para un Plano

Las Figuras 5.3, 5.4 y 5.5, muestran los resultados obtenidos desde las inversiones para cada
set de datos (observaciones), tanto para las inversiones de datos cGPS e InSAR por separadas y
conjunta. Se comparan los resultados para cada una de las componentes (horizontal y vertical) con
los observados, ademés de mostrar los residuales en el caso de los cGPS. Para los datos de InSAR se
muestran los datos observados, los modelos y sus respectivos residuales. En base a estos resultados,
es que se obtienen los modelos de deslizamiento descritos a continuacién.

En la Figura 5.6, se pueden observar los resultados obtenidos para cada una de las inversiones
del deslizamiento cosismico de los distintos datos que se utilizan en la presente tesis (cGPS, InSAR
y Conjunta). Solo la primera imagen (Figura 5.6 a) corresponde a la fase cosismica, ya que las otras
dos comprenden entre 10 - 26 dias después del evento principal.

En todos los modelos de la Figura 5.6 es factible observar dos zonas de maximo deslizamiento
o asperezas. La primera de ellas se localiza en la zona cercana al hipocentro del evento localizado
por Peyrat et al. [2010], mientras que la segunda se sitia en la zona sur de la ruptura, donde los
mismos autores plantean un segundo subevento asociado al terremoto. A la luz de estos resultados,
es posible comentar que la ruptura se produjo en el afea més profunda de la zona sismogénica, entre
los 30 - 50 km de profundidad, siendo coherente con los resultados obtenidos por variados autores
[ej., Delouis et al., 2009; Béjar-Pizarro et al., 2010; Peyrat et al., 2010]. En todos los modelos de
inversién eso si, los deslizamientos tienden a sobrepasar el limite antes descrito en la zona de la
Peninsula de Mejillones, lo cual es consistente con la distribucion de réplicas dentro del periodo de
tiempo que comprenden los interferogramas [ej., Schurr et al., 2012; Fuenzalida et al., 2013] y donde
se registran dos de las réplicas mayores del terremoto (M,, 6.3 y M,, 6.8), las cuales se registran el
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Figura 5.3: Resultados Comparativos entre Datos Observados y Modelados con sus Respectivos Residuales. Inversién
solo de Datos ¢GPS con Geometria de Plano Basada en Okada [1985]. En a) se observa la comparacién entre los datos
observados y modelados en la componente horizontal. En b) se aprecia la misma comparacién que a) pero para la
componente vertical. En ¢) se puede observar los residuales obtenidos para este modelo de inversién. La estrella blanca
indica el epicentro del terremoto, localizado por Peyrat et al. [2010].
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Figura 5.4: Resultados Comparativos entre Datos Observados y Modelados con sus Respectivos Residuales. Inversién
solo de Datos InSAR con Geometria de Plano Basada en Okada [1985]. En a) se observa los datos utilizados para la
inversién y en b) se muestran los resultados modelados. En c) se puede observar los residuales obtenidos para este
modelo de inversién. La estrella blanca indica el epicentro del terremoto, localizado por Peyrat et al. [2010].
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Figura 5.5: Resultados Comparativos entre Datos Observados y Modelados con sus Respectivos Residuales. Inversién
Conjunta con Geometria de Plano Basada en Okada [1985]. En a) se observa la comparacién entre los datos observados
y modelados en la componente horizontal para los cGPS mientras que b) es la comparacién para la componente vertical.
En c) se tienen los datos utilizados para modelar el InSAR y en d) los resultados de dicha modelizacién. Tanto e) y
f) muestran los residuales de los modelos, el primero de los cGPS y el segundo del InSAR. La estrella blanca indica
el epicentro del terremoto, localizado por Peyrat et al. [2010].

dia 15 de noviembre. Con los resultados expuestos, es factible entonces dividir la zona de ruptura
del terremoto en dos areas. La primera hacia el norte de la Peninsula de Mejillones en donde el updip
(limite superior de la ruptura) se ubica a los 30 km de profundidad y el downdip (limite inferior
de la ruptura) bordea los 50 km de profundidad para todos los modelos. La segunda, se localiza
en el drea de la Peninsula de Mejillones, en donde la ubicacién del updip es mas superficial (~20
km) y el downdip mantiene su profundidad. En consecuencia, se puede inferir que la Peninsula de
Mejillones presenta un comportamiento diferenciado, que se puede deber a miltiples factores, tales
como: presencia de fluidos, cambios geométricos en el slab 6 cambio en las propiedades friccionales
(ver discusiones Capitulo 8). La eleccién del modelo preferido dentro de toda la familia de modelos
que define la constante de amortiguamiento y el rms se pueden ver en el Apéndice C.
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Figura 5.6: Modelos de Deslizamiento del Terremoto de Tocopilla para un plano basados en Okada [1985]. En a)
es posible apreciar el modelo de deslizamiento obtenido de la inversién de datos de ¢GPS, mientras que en b) son
los resultados de la inversién de datos de InSAR y en c) los resultados de la inversién conjunta. La estrella en cada
una de las figuras, representa el epicentro del terremoto de Tocopilla, obtenido de Peyrat et al. [2010]. Con las lineas
punteadas se representa la profundidad de plano. Los 7 indican posibles artefactos mateméticos de la inversién, que
se basan en los modelos de resolucién (Apéndice C).

¢GPS [ 2.99 x 10%°
InSAR | 3.52 x 10%°
Conjunta | 3.21 x 10%°

Tabla 5.1: Momentos Sismicos en [Nm] para los modelos de inversién para un plano.

Resultados Modelos de Inversiéon para un Quiebre en el Slab

En las Figuras 5.7, 5.8 y 5.9, es posible apreciar los resultados de las inversiones realizadas
con una geometria con un kink en el slab, para cada set de datos tanto de forma particular, como
conjunta. En cada una de ellas es posible apreciar lo mismo que se realiza para una geometria de
plano explicado anteriormente.

Es posible apreciar en la Figura 5.10 los resultados obtenidos para la inversién de deslizamiento
cosismico, tomando en consideracién las mismas aseveraciones del apartado anterior en torno a las
definiciones de las figuras, como en la temporalidad de los datos.

Los resultados de los modelos en la Figura 5.10, muestran al igual que los resultados de la
Figura 5.6 que el terremoto rompe la parte mas profunda de la zona sismogénica, entre los 30 - 50
km de profundidad, ademas de existir también una diferenciacién en la Peninsula de Mejillones y al
norte de esta, manteniendo a grandes rasgos los limites de la ruptura descritos con antelacién. De
la misma forma explicada anteriormente, es posible observar dos asperezas en torno al hipocentro
del evento y al sub evento en el sur de la ruptura. La diferenciacién entre los modelos tiene que ver
con: la forma del deslizamiento y la ubicacién de los artefactos nimericos de la inversion. Para los
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Figura 5.7: Resultados Comparativos entre Datos Observados y Modelados con sus Respectivos Residuales. Inversién
solo de Datos ¢GPS, Geometria con Kink en el Slab y Basada en Okada [1985]. En a) se observa la comparacién entre
los datos observados y modelados en la componente horizontal. En b) se aprecia la misma comparacién que a) pero
para la componente vertical. En ¢) se puede observar los residuales obtenidos para este modelo de inversién. La estrella
blanca indica el epicentro del terremoto, localizado por Peyrat et al. [2010].
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Figura 5.8: Resultados Comparativos entre Datos Observados y Modelados con sus Respectivos Residuales. Inversién
solo de Datos InSAR, Geometria con Kink en el Slab y Basada en Okada [1985]. En a) se observa los datos utilizados
para la inversién y en b) se muestran los resultados modelados. En ¢) se puede observar los residuales obtenidos para
este modelo de inversién. La estrella blanca indica el epicentro del terremoto, localizado por Peyrat et al. [2010].
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Figura 5.9: Resultados Comparativos entre Datos Observados y Modelados con sus Respectivos Residuales. Inversién
Conjunta, Geometria con Kink en el Slab y Basada en Okada [1985]. En a) se observa la comparacién entre los datos
observados y modelados en la componente horizontal para los ¢GPS mientras que b) es la comparacién para la
componente vertical. En c¢) se tienen los datos utilizados para modelar el InSAR y en d) los resultados de dicha
modelizacién. Tanto e) y f) muestran los residuales de los modelos, el primero de los cGPS y el segundo del InSAR.
La estrella blanca indica el epicentro del terremoto, localizado por Peyrat et al. [2010].

casos de los modelos de inversién obtenidos con ¢GPS y de forma conjunta, las curvas de nivel del
deslizamiento muestran que éste seria un poco més ancho y con muchos menos artefactos que los
observables en las Figuras 5.6 a) y c¢). En oposicién, en el caso de los modelos de InSAR, es factible
observar diversas diferencias. La primera tiene relacién con la ausencia de la aspereza de la zona
norte, cercana al hipocentro, lo cual puede deberse al suavizamiento aplicado durante la inversién.
La segunda tiene que ver con la curva de nivel del deslizamiento al sur de la Peninsula de Mejillones,
que desde los modelos de resolucién bordea un posible artefacto (ver Apéndice C), lo cual puede
deberse a lo explicitado en la introduccion de este apartado en torno a la falta de sensibilidad del
InSAR en la componente horizontal. Al igual que en los modelos de inversién para un plano, es
factible observar un comportamiento diferenciado del deslizamiento en la zona de la Peninsula de
Mejillones que se explicita en el Capitulo 8 (Discusiones y Conclusiones). La elecciéon y RMS de los
modelos se pueden ver en el Apéndice C.
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Figura 5.10: Modelos de Deslizamiento del Terremoto de Tocopilla para un Kink en el Slab basados en Okada
[1985]. En a) es posible apreciar el modelo de deslizamiento obtenido de la inversién de datos de ¢GPS, mientras que
en b) son los resultados de la inversién de datos de InSAR y en c) los resultados de la inversién conjunta. La estrella
en cada una de las figuras, representa el epicentro del terremoto de Tocopilla, obtenido de Peyrat et al. [2010]. Con
las lineas punteadas se representa la profundidad de plano. La linea verde indica el kink en el slab a los 20 km de
profundidad tomado de Contreras-Reyes et al. [2012]. Los ? indican posibles artefactos mateméticos de la inversion,
que se basan en los modelos de resolucién (Apéndice C).

¢GPS [3.23x 107
InSAR | 3.89 x 10%°
Conjunta | 3.50 x 10%°

Tabla 5.2: Momentos Sismicos en [Nm]| para los modelos de inversién con un kink en el slab.

5.4. Inversiéon Estatica (Deslizamiento) Terremoto de Tocopilla
2007 basado en Bouchon [1981]

La idea central de esta seccion, es la exploracién del efecto de un kink en el slab en el proceso
de ruptura del terremoto de Tocopilla (M,, 7.7) de 2007, en un medio estratificado. A diferencia de
Okada [1985] que calculan las funciones de Green en un semiespacio infinito. Bouchon [1981] expone
la posibilidad de calcular dichas funciones en un medio estratificado, para lo cual se utiliza la rutina
computacional AXITRA [Coutant, 1990].

Para llevar a cabo esta metodologia, se utilizan las mismas 11 estaciones de ¢GPS de la seccién
anterior. Lo anterior se lleva a cabo para comparar las variaciones de los modelos obtenidos que
se basan en Okada [1985] y por otra parte, para obtener modelos de deslizamiento de la etapa
cosismica que se utilizan para la exploracién de la cinematica de la ruptura. En lo que respecta a
la geometria, estas son las mismas de los modelos basados en Okada [1985] (seccién anterior), para
el modelo de plano desarrollado por Béjar-Pizarro et al. [2010] y para el modelo de kink en el slab
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la geometria propuesta por Contreras-Reyes et al. [2012].

5.4.1. Estrategia de Modelizacion

Para encontrar el desplazamiento estatico desde las estaciones de ¢GPS, se define un arreglo
de 19 x 12 elementos (rumbo y manteo respectivamente) de ~14 x 14 km, para luego hacer uso
del programa Faille2 [Radiguet et al., 2011], para calcular las funciones de Green el cual utiliza
subrutinas del programa AXITRA [Bouchon, 1981; Coutant, 1990]. En lo que respecta al rake, se
utiliza el mismo que el propuesto por Béjar-Pizarro et al. [2010] ya que es razonable y similar a otros
trabajos de la zona [Delouis et al., 2009; Peyrat et al., 2010]. Para la estratificacién del semi-espacio,
se utiliza el modelo propuesto por Husen et al. [1999], el cual se ha modificado segin lo descrito por
Peyrat et al. [2010] (esto para facilitar la reproduccién de datos de los modelos cinemadticos directos.
Ver Apéndice C para observar Modelo de Velocidades).

Para realizar la inversion, se utiliza la formulacién de minimos cuadrados de Tarantola [2005]
para problemas lineales, dado por:

m = mg + CnG (GCHG + Cy)~Y(d — Gm) (5.1)

Donde:

= m = modelo a posteriori.
= mgy = modelo a priori.
= C; = diagonal de matriz de covarianzas (03) asociada a los errores de las componentes.

» (), = matriz de covarianza del modelo que se usa para introducir la correlaciéon entre los
parametros cercanos (suavizamiento espacial).

» G = matriz de las funciones de transferencia (Green).

= d = desplazamientos observados.

El elemento (i,j) de la matriz de covarianza del modelo C,,, viene dado por [Radiguet et al.,
2011]:

Cm(iyj) = (Jm&yexp ( — d(i’j)) (5.2)

En la Ecuacién 5.2, los parametros son:

» d(i,7) es la distancia entre las subfallas 7 y j.
= 0, representa la desviacién standard de los parametros del modelo.

= )\ es un factor de escalamiento, de valor cercano al tamano de la subfalla (14 km).
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= )\ es el largo de correlacién, que varia segin la distancia sobre las cuales los parametros de
correlacionan. Si A aumenta, muchos coeficientes de la matriz C,, comienzan a ser nulos, lo
que se traduce en que muchos pardmetros se correlacionan.

En este caso, se utiliza una funcién exponencial decreciente, ya que si se compara con uno
Gaussiano (modelos de inversién realizados anteriormente), ésta estabiliza las soluciones a grandes
distancias, lo que permite variaciones importantes en la amplitud del deslizamiento para subfallas
cercanas [Radiguet et al., 2011].

Para elegir la solucion 6ptima, se utiliza el criterio de minimizar el error, en funcién del desliza-
miento maximo [ej., Radiguet et al., 2011]. Por otro lado, se utiliza un modelo inicial de deslizamiento
de 0 m para prevenir deslizamientos espurios en las dreas de pobre resolucién [Radiguet et al., 2011].

5.4.2. Resolucion de los Modelos de Inversion

Para analizar la resolucién de los distintos modelos, se utiliza la Matriz de Resolucién que pro-
pone Tarantola [2005], la cual es definida por:

R = C,GYGC,G' + Cy)~t@ (5.3)

A continuacién se realiza un andlisis de la matriz de resolucién basado en los trabajo de Page
et al. [2009] y Radiguet et al. [2011]. Si la matriz de resolucidn es igual a la matriz identidad, los
modelos estan resueltos perfectamente, en caso contrario el modelo no es tan bueno que lo esperado.
La diagonal de la Matriz de Resolucion indica que tan bueno es el deslizamiento modelado para
cada una de las subfallas y los modelos en general, tienen una baja resolucion para cada una de las
subfallas de manera individual (ver Apéndice C para més detalles). Lo anterior no es extrano, debido
a la gran cantidad de subfallas (pardmetros del modelo) para un nimero limitado de datos de cGPS.
Para lograr balancear este problema, es que se introduce el largo de correlacién entre parametros de
subfallas y para ello es importante el conocer si el deslizamiento es modelado correctamente sobre
las subfallas vecinas, informacién que puede ser desprendida desde la suma de las columnas de la
Matriz de Resolucion. La i-ésima columna de la Matriz de Resolucién indica como se ha modelado
el deslizamiento en la i-ésima subfalla dentro de otras subfallas y la suma de las columnas (indice de
restitucién) por lo tanto, indica si el deslizamiento dentro de la i-ésima subfalla ha sido modelado
dentro de otras subfallas (indice ~1) o en caso contrario que entrega un resultado no correcto en la
inversion (indice < 1). En general todos los modelos (ver Apéndice C) muestran una deslizamiento
bien constrenido hacia donde hay més estaciones (zona costera), disminuyendo hacia los alrededores
del plano, lo que indicaria que muestra una baja resoluciéon y que el deslizamiento se puede deber
entonces a artefactos nimericos.

5.4.3. Resultados

Resultados Modelos de Inversion para un Plano

Al igual que se realiza en la Modelizacién basada en Okada [1985], en la Figura 5.11 se puede
apreciar la comparacién entre los datos observados y modelados durante esta inversién para la geo-
metria de un plano, ademas de los respectivos residuales.
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Figura 5.11: Resultados Comparativos entre Datos Observados y Modelados con sus Respectivos Residuales. In-
versién solo de Datos ¢GPS con Geometria de Plano Basada en Bouchon [1981]. En a) se observa la comparacién
entre los datos observados y modelados en la componente horizontal. En b) se aprecia la misma comparacién que a)
pero para la componente vertical. En ¢) se puede observar los residuales obtenidos para este modelo de inversién. La
estrella blanca indica el epicentro del terremoto, localizado por Peyrat et al. [2010].
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Figura 5.12: Modelos de Deslizamiento del Terremoto de Tocopilla para un Plano Basado en Bouchon [1981]. En
la Figura se puede apreciar el modelo obtenido para la inversién con la geometria de un plano. La estrella indica el
epicentro del Terremoto de Tocopilla de Peyrat et al. [2010]. Las lineas punteadas indican la profundidad del plano.
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En la Figura 5.12 es posible apreciar el modelo de deslizamiento para la inversién con una geo-
metria de un plano solo con los datos de ¢GPS, por lo tanto se tiene sélo la informacién de la fase
cosismica del terremoto de Tocopilla (M,, 7.7 de 2007). De los resultados es posible apreciar un
drea maximo de deslizamiento o aspereza en la zona sur de la ruptura, cercana a la Peninsula de
Mejillones. A diferencia de los modelos basados en Okada [1985], no es factible apreciar la aspereza
de la zona norte, cercana al hipocentro del terremoto, debido que el suavizado hace que se confunda
con la ruptura en la zona sur. Lo anterior se puede deber al suavizamiento que se le aplica al modelo,
el cual tiene directa relacién con el coeficiente de correlacién (\), que para este modelo es de 35 km.

Por otra parte, se observa que la mayor cantidad de deslizamiento del terremoto se encuentra
entre los 30 - 50 km, lo que significa que rompe la parte més profunda de la zona sismogénica,
aunque en la zona de la Peninsula de Mejillones se observa que sobrepasa este limite no es signifi-
cativo, llegando ~25 km de profundidad. En consecuencia el updip del terremoto para este modelo
se encuentra en los 30 km de profundidad y el downdip estd a ~50 km de profundidad. Todo lo que
se relaciona con la resolucién se puede ver en el Apéndice C.

Resultados Modelos de Inversion para un Quiebre en el Slab

Los resultados modelados comparados con los observados (con sus residuales) y el modelo desli-
zamiento para la fase cosismica del terremoto con la presencia de un kink en el slab en la geometria,
se pueden observar en las Figuras 5.13 y 5.14, obtenidos desde los datos de cGPS.

En dichas figuras se puede apreciar un cambio cualitativamente sustancial en la forma y mag-
nitud del deslizamiento. La ruptura se concentra principalmente entre los 20 - 45 km, mostrando
deslizamiento mas hacia la superficie en comparaciéon con todos los modelos propuestos con ante-
rioridad. En consecuencia es factible determinar que el updip se localiza a ~25 km y el downdip
entre los 45 - 50 km de profundidad. La aspereza que se observa en la zona sur de la ruptura, se
localiza cercana a la Peninsula de Mejillones, de donde es posible desprender un comportamiento
diferenciado (ver discusiones Capitulo 8).

Cabe mencionar, que al analizar la Figura 5.14 en lo que hace referencia al efecto del kink en el
modelo, es posible observar que el deslizamiento no sobrepasa este rasgo propuesto, por lo cual se
propone que este actia como una barrera geométrica para la propagacién de la ruptura como ha
sido propuesto por variados autores [ej., Aki, 1979; King, 1986; Wesnousky, 2006].

Es importante mencionar que para los dos modelos obtenidos con esta metodologia (Figuras
5.12 y 5.14), se aprecian deslizamientos negativos. Lo anterior es consecuencia de que el método
de inversion no fuerza ni contrae a valores solo positivos. Dichos resultados son interpretados como
artefactos numeéricos, basado en su localizacién y posterior andalisis conjunto con los modelos de
resolucién (ver Apéndice C).

En la siguiente tabla, se pueden apreciar los resultados de los momentos sismicos para cada
uno de los modelos obtenidos. Cabe mencionar que se estos modelos se realizaron con un modelo
inicial sobre la falla de 0 m, pero que se realizaron pruebas con modelos iniciales distintos de 0 m,
utilizando los resultados de los modelos de inversion del apartado anterior para solo ¢GPS, tanto
con un plano y un kink en el slab (ver Apéndice C).
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Figura 5.13: Resultados Comparativos entre Datos Observados y Modelados con sus Respectivos Residuales. In-
versién solo de Datos ¢GPS, Geometria con un Kink en el Slab y Basada en Bouchon [1981]. En a) se observa la
comparacién entre los datos observados y modelados en la componente horizontal. En b) se aprecia la misma compa-
racién que a) pero para la componente vertical. En ¢) se puede observar los residuales obtenidos para este modelo de
inversién. La estrella blanca indica el epicentro del terremoto, localizado por Peyrat et al. [2010].
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Figura 5.14: Modelos de Deslizamiento del Terremoto de Tocopilla para un Kink en el Slab Basado en Bouchon
[1981]. En la Figura se puede apreciar el modelo obtenido para la inversién con la geometria de un kink en el slab.
La estrella indica el epicentro del Terremoto de Tocopilla de Peyrat et al. [2010]. Las lineas punteadas indican la
profundidad del plano y la linea verde indica la localizacién del quiebre de la placa, segin la geometria propuesta por
Contreras-Reyes et al. [2012].
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Plano 3.09 x 10%°
Kink en el slab | 2.5 x 10%°

Tabla 5.3: Momentos Sismicos en [Nm] para los modelos de inversién con un plano y un kink en el slab con
medio estratificado

5.5. Analisis Comparativo de los Resultados de los Modelos de
Inversién

En base a los distintos resultados obtenidos para los modelos de inversién del terremoto de To-
copilla (M, 7.7) de 2007, se realizan anélisis comparativos para obtener modelos residuales y poder
apreciar de forma cuantitativa los efectos en la modelizacién de un kink en el slab.

5.5.1. Anadlisis Comparativo de Modelos Basados en Okada [1985]

Para proceder a cuantificar los cambios que se producen en los modelos de inversién debido a
un kink en el slab, se restan los deslizamientos del modelo con geometria de un plano y dos planos
para cada conjunto de datos (Figura 5.15 a, b y c).

En lo que respecta a los modelos obtenidos s6lo con ¢GPS, se observa en la Figura 5.15 a, que el
modelo con un kink en el slab posee mayores deslizamientos en la zona norte de la ruptura y frente
a la parte norte de la Peninsula de Mejillones, alcanzando valores de ~0.6 m mas que el modelo
de deslizamiento con un plano. En el caso de este ultimo modelo, los mayores valores se alcanzan
en la Peninsula de Mejillones alcanzando ~0.6 m mas que el modelo de con un kink en el slab. En
consecuencia, es factible caracterizar la misma divisién expresada para cada uno de los modelos
de inversién. En la parte norte de la Peninsula de Mejillones, el modelo de deslizamiento con un
kink concentra mayores deslizamiento entre los 30 - 50 km debido a que tiende a concentrar estos
valores entre esas profundidades. Al sur, la Peninsula de Mejillones es la que concentra mayores
valores con el modelo de un plano y los altos valores de diferencia que se observan pueden deberse
a su comportamiento diferenciado que se observan en todos los modelos de deslizamientos obtenidos.

Los resultados obtenidos desde las inversiones sélo con datos InSAR y conjunta (Figura 5.15
b y ¢), son aproximadamente similares en forma a los resultados obtenidos desde la inversién sélo
con datos ¢GPS, por los mismos comentarios del parrafo anterior. Los cambios se producen en las
magnitud, en donde los maximos valores de diferencia entre deslizamiento para un modelo con un
kink en el slab alcanza ~0.8 m por sobre el modelo con un plano, mientras que de forma inversa los
maximos valores alcanzan ~0.4 m.

Debido al andlisis realizado para estos modelos, es posible observar que existen diferencia en la
segmentacion a lo largo del rumbo, como se propone para todos los modelos de inversién. También
es necesario precisar que la mirada de estos resultados debe ser enfocada teniendo en cuenta los
artefactos que producen las inversiones, por lo cual el mayor impacto que produce la geometria de
un kink en el slab es en la parte norte de la Peninsula de Mejillones, en donde al parecer este rasgo
produce que el deslizamiento se concentre fuertemente entre los 30 - 50 km.
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Figura 5.15: Modelos Residuales Comparativos. En a) se puede observar los modelos residuales obtenidos al restar
el deslizamiento obtenido para un modelo geométrico de un plano y uno con un kink en el slab con solo datos de
¢GPS, basado en Okada [1985]. En b) y c) se aprecian los mismos resultados de a) pero para la inversién de datos solo
InSAR y conjunta respectivamente. En d) se tienen los mismos resultados de a) pero basado en Bouchon [1981]. La
estrella azul indica el epicentro del terremoto localizado por Peyrat et al. [2010]. Las lineas punteadas azules indican
la profundidad del plano que se proyecta en superficie, mientras que la linea verde indica la ubicacién del kink en el
slab propuesto por Contreras-Reyes et al. [2012].
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5.5.2. Anadlisis Comparativo de Modelos Basados en Bouchon [1981]

La Figura 5.15 d, muestra el mismo procedimiento explicado y aplicado a los modelos basados
en Okada [1985], pero para los modelos de deslizamiento basados en Bouchon [1981]. Desde dicha
figura, se puede desprender que el modelo de inversién con un kink en el slab presenta un menor
deslizamiento que el modelo con un plano.

Es importante mencionar que el deslizamiento del modelo con kink queda fuertemente limitado
entre los 25 - 50 km de profundidad, pero en este caso de forma més continua que los modelos
obtenidos desde Okada [1985] en la zona de la Peninsula de Mejillones. En consecuencia, pese a te-
ner magnitudes menores, la forma del deslizamiento se ve fuertemente influenciada por este rasgos
geométrico del slab.

Los valores méaximos de diferencia entre el modelo con un plano y el modelo con un kink en el
slab, alcanza ~1.2 m, mientras que viceversa, los valores alcanzados son de ~0.8 m.

5.5.3. Anadlisis Comparativo entre Modelos Basados en Okada [1985] y Bouchon
[1981]

La importancia de esta parte es observar las diferencias que se producen en una inversion con
los mismos datos, pero variando el medio de un semiespacio infinito a uno estratificado. Para ello
se restan los modelos de deslizamiento obtenidos sélo con datos de ¢GPS basado en Okada [1985]
con los basado en Bouchon [1981].

Los resultados se pueden apreciar en la Figura 5.16. En el caso de las subfiguras a y b, se
observan que las maximas diferencias de la resta entre los modelos de deslizamiento alcanzan ~2
m. Por otro lado, las subfiguras ¢ y d, muestran la diferencia porcentual entre los dos modelos de
deslizamiento. Desde dichas figuras, es factible rescatar que los modelos basados en Okada [1985]
registran mayores deslizamientos que los modelos basados en Bouchon [1981]. En general ambos
métodos muestran que el mayor deslizamiento se produce entre los 30 - 50 km de profundidad,
por lo cual confirma que la ruptura se concentra en la parte mas profunda de la zona sismogénica,
con la excepcién de la Peninsula de Mejillones, en la cual se registra un comportamiento diferenciado.

Las diferencias entre los resultados obtenidos para los modelos de deslizamiento basado en me-
todologias distintas, se puede explicar por las diferencias en las propiedades eldsticas del medio.
Okada [1985], considera un semiespacio eldstico, mientras que Bouchon [1981] un medio eldstico es-
tratificado. Lo anterior, implica los modelos basados en Okada [1985], permiten la misma movilidad
del plano de falla a cualquier profundidad, mientras que los modelos basados en Bouchon [1981], al
cambiar las propiedades del medio en profundidad, restringe el deslizamiento en profundidad.
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Figura 5.16: Residuales Comparativos entre Modelos basados en Okada [1985] y Bouchon [1981]. En a) se aprecia
el modelo residual que se obtiene al restar el deslizamiento de la inversién con geometria de un plano basado en Okada
[1985] y Bouchon [1981] solo para datos de cGPS. En b) se observa lo mismo que en a), pero para la geometria con
un kink en el slab. En c) se tiene la diferencia porcentual con respecto al modelo basado en Okada [1985] para el
modelo de plano, mientras que en d) es lo mismo, pero para el modelo con un kink en el slab.La estrella azul indica
el epicentro del terremoto localizado por Peyrat et al. [2010]. Las lineas punteadas azules indican la profundidad del
plano que se proyecta en superficie, mientras que la linea verde indica la ubicacién del kink en el slab propuesto por
Contreras-Reyes et al. [2012].
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Capitulo 6

Modelizaciéon Directa de la
Cinematica de la Ruptura del
Terremoto de Tocopilla

6.1. Introduccion

En este capitulo se explora la cinemética de la ruptura sismica, con la utilizacién de datos de
las estaciones cGPS. El estudio de la cinemaética de la ruptura o modelos de dislocacién cinemético,
fue propuesto por Haskell [1964, 1966], el cual desarrollé una solucién para el desplazamiento en
campo lejano en una falla rectangular. La principal caracteristica de este modelo, se basa en que la
velocidad de ruptura se define sin tener en cuenta las propiedades fisicas que pueden controlar la
ruptura, lo cual en ciertas ocasiones, puede resultar en soluciones con caracteristicas fisicas inacep-
tables [Madariaga, 1978].

Considerando las limitaciones antes explicadas, esta metodologia permite explorar la velocidad
de la ruptura sismica, basado en los modelos de deslizamiento obtenidos desde el Capitulo 5. En
base a lo anterior, la zona de estudio para esta estrategia es la misma descrita en el capitulo anterior
(ver Introduccién del Capitulo 5).

Una variedad de trabajos se han focalizado en el terremoto de Tocopilla desde el punto de
vista cinemadtico, utilizando diversos conjuntos de datos. Delouis et al. [2009], obtiene velocidades
de ruptura desde modelos de inversién (individuales y conjunta) usando datos tele sismicos y de
acelerégrafos. Por otra parte, Peyrat et al. [2010] explora la velocidad de ruptura desde modelos
con datos tele sismicos y acelerégrafos de forma individual. Basado en el trabajo de Minson [2010],
el cual da pie a la exploracién de la cinemética de la ruptura en la zona de estudio con datos de
c¢GPS. Ruiz [2012] realiza inversiones conjuntas de acelerogramas y cGPS.

Para este trabajo, se estudian los efectos que produce un kink abrupto en la geometria del slab
de subduccién [Contreras-Reyes et al., 2012], en el proceso de ruptura sismica del Terremoto de
Tocopilla (M,, 7.7) de 2007, desde una perspectiva de la cinemética de la ruptura utilizando datos
sélo de cGPS.
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6.2. Datos Utilizados

En el norte de Chile, desde la década de los noventa, se cuenta con una red de estaciones cGPS,
pertenecientes a la red CAnTO (Central Andean Tectonic Observatory) del California Institute of
Technology (CALTECH), las cuales tienen una frecuencia de muestreo de 5 Hz y son utilizadas para
este estudio (ver Figura 5.1).

-72° -7 -70° —69° 68
Tiempo (s) <— 15cm(Hz)
0 10 20 30 40 50 60

Figura 6.1: Localizacién de estaciones ¢GPS, Movimiento de Particulas y Desplazamientos Estdticos Horizon-
tales para el terremoto de Tocopilla. Para cada una de las estaciones ¢GPS, se puede observar en la figura el
movimiento de particulas [Vigny, comunicacién directa, 2013] y vectores de desplazamiento [Béjar-Pizarro et al.,
2010] . Los colores muestran la escala de duracién en el tiempo para el terremoto. Por otro lado, las estrellas
muestran los epicentros del terremoto. La estrella blanca indica la ubicacién del epicentro dada por el NEIC
(http://earthquake.usgs.gov/earthquakes/eqinthenews /2007 /us2007jsat/), mientras que las estrellas de colores, son
las dos fuentes sismicas reportadas por Peyrat et al. [2010].

Los datos fueron procesados con el programa TRACK [Herring et al., 1990; King & Bock, 2000]
desarrollado por el Massachusetts Institute of Technology (MIT). En la Figura 6.1, se puede ob-
servar la localizacién de cada una de las estaciones ¢GPS utilizadas en este estudio, junto con el
movimiento de particulas de ellas para el terremoto de Tocopilla y sus respectivos desplazamiento
estaticos, datos que son utilizados para la modelizacién directa de la cinematica de la ruptura. La
presencia de ruido en los acelerogramas, lleva a tener que realizar un procesamiento de la senal en el
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dominio de las frecuencias, lo cual repercute en pérdida de informacién en distintos grados [Boore
& Bommer, 2005], cuando se quiere obtener desplazamientos a partir de la aceleracién. La ventaja
del uso de los ¢GPS, es que permiten registrar directamente el desplazamiento sin tener que realizar
una doble integracion, con lo cual no se sufre pérdida de informacion. A los datos se le aplica un
filtro pasa bajo del tipo Butter, con una frecuencia de 0.1 Hz.

6.3. Modelizacién Directa de la Cinematica de la Ruptura

El desarrollo de la modelizacién directa de la cineméatica de la ruptura, se basa en la utilizacién
de la rutina computacional AXITRA [Bouchon, 1981; Coutant, 1990]. Dicho programa, permite rea-
lizar una exploracion de la velocidad de ruptura, variando la geometria de la interfaz de subduccion
y los modelos de deslizamiento.

La estructura de velocidades de propagacién de ondas utilizada, es la descrita por Peyrat et al.
[2010] (modificada de Husen et al. [1999]), siendo la misma empleada en los modelos de inversién
de deslizamiento del Capitulo 5 para un medio estratificado. En consecuencia, son dichos modelos
de deslizamiento los usados para la exploracién de la velocidad de ruptura, tanto para el modelo de
geometria de un plano, como para los modelos con un kink en el slab.

Teniendo en cuenta que es una modelizacién directa, se exploran diferentes velocidades de rup-
tura para la eleccion del mejor modelo que ajuste los datos reales con los sintéticos. En el caso de
la geometria de un plano, las velocidades exploradas van desde los 2600 - 3100 m/s (0.63 - 0.75 V,
con Vi = 4150 m/s), con el modelo de deslizamiento obtenido solo con cGPS y que se aprecia en la
Figura 5.12. Para el caso de la geometria con un kink en el slab, la velocidades de ruptura exploradas
van entre los 2600 - 4100 m/s (0.63 - 0.99 V), utilizando los resultados obtenidos s6lo con cGPS para
el modelo de deslizamiento observado en la Figura 5.14. Cabe mencionar, que sélo se exploran velo-
cidades subshear y que la exploracion de velocidades supershear queda fuera del alcance de esta tesis.

Para la funciéon fuente, se utiliza una funcién triangular de ancho 3 s y que se mantiene constante
para todo el trabajo. Se tiene en consideracion, que el efecto del rise time en la forma de onda es
més bien en la longitud de onda de la senal [Schmedes et al., 2010].

6.3.1. Resultados
Geometria de Plano

La Figura 6.2 muestra el modelo escogido para la cinemética de la ruptura, en donde la velocidad
de ruptura es 2950 m/s (0.71Vj), bajo el criterio de menor RMS versus velocidad de ruptura (Figura
6.3). A pesar de que las formas de onda no son bien reproducidas, los desplazamientos estéticos son
bien modelados a primer orden. Esta tltima afirmacion, se confirma en la Figura 6.4, en donde es
posible apreciar que el movimiento de particulas modelado para cada una de las estaciones no tiene
la, misma forma del movimiento real, pero si alcanza los valores estaticos.
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Figura 6.2: Resultados de la Modelacién Directa de la Cinemdtica de la Ruptura para Geometria de un Plano con
Modelo de Deslizamiento Basado en Bouchon [1981]. En la figura es posible apreciar los resultados obtenidos para
la modelacién directa de la cinemitica de la ruptura con una velocidad de 2950 m/s (0.71V}), para el caso de la
geometria de un plano. Las formas de onda de color negro indican los datos reales de las estaciones ¢GPS, mientras
que las formas de onda de color rojo indican los resultados sintéticos obtenidos. El modelo de deslizamiento utilizado
es el que se observa en la Figura 5.12, basado en Bouchon [1981]. El ndmero a la derecha de cada componente de las
estaciones, indica el valor del desplazamiento estdtico de los datos sintéticos en mm. Es posible apreciar el error del
modelo (misfit) junto con una indicacién de la duracién de los sismogramas, tanto sintéticos como reales (200 s).



0.27

0.265

0.26

0.255

Error

0.25

0.245 2950 [m/s]

024

0.235 : : -
2600 2700 2800 2900 3000 3100 3200

Velocidad de Ruptura [m/s]

Figura 6.3: Error del Modelo en Funcién de la Velocidad de Ruptura para Geometria de una Plano con Modelo
de Deslizamiento Basado en Bouchon [1981]. En el grafico es posible apreciar el criterio de eleccién de la velocidad
de ruptura, bajo el minimo RMS (~0.24). Es indicado el valor de la velocidad de ruptura escogida para el modelo
preferido en la geometria de un plano (2950 m/s, 0.71V;).
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Figura 6.4: Desplazamientos Horizontales y Movimiento de Particulas, Modelados y Sintéticos de la Cinemética de
la Ruptura para Geometria de una Plano con Modelo de Deslizamiento Basado en Bouchon [1981]. La figura muestra
los resultados de los desplazamientos horizontales de las estaciones cGPS durante el tiempo, donde es posible observar
los datos y los sintéticos obtenidos con el modelo preferido.
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Geometria de Kink en el Slab

Los resultados obtenidos de la modelacién directa de la cinematica se pueden apreciar en la
Figura 6.5 y en donde la velocidad escogida para dicho modelo es 3600 m/s (0.87V), bajo el criterio
de menor RMS wversus velocidad de ruptura (Figura 6.6). A diferencia del modelo obtenido obtenido
con la geometria de un plano, en este caso, ni las formas de ondas ni los desplazamientos estaticos
son bien modelados. Esto también se puede apreciar en la Figura 6.7, en donde el movimiento de
particulas modelado y el desplazamiento estatico difieren sustancialmente de los datos observados.
Esto sera discutido en el apartado siguiente.
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Figura 6.5: Resultados de la Modelacién Directa de la Cinemdtica de la Ruptura para Geometria de un Kink en
el Slab con Modelo de Deslizamiento Basado en Bouchon [1981]. Misma leyenda que Figura 6.2, pero para modelo de
ruptura cinemaética con geometria de un kink en el slab. El modelo de deslizamiento utilizado para este modelo, es el
que se aprecia en la Figura 5.14 y el valor del error del modelo (misfit) es de ~0.68.
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Figura 6.6: Error del Modelo en Funcién de la Velocidad de Ruptura para Geometria con un Kink en el Slab con
Modelo de Deslizamiento Basado en Bouchon [1981]. Misma leyenda que Figura 6.3, pero para modelo de ruptura
cinemética basado en una geometria con una kink en el slab (3600 m/s , 0.87V5).
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Figura 6.7: Desplazamientos Horizontales y Movimiento de Particulas, Modelados y Sintéticos de la Cinemaética de
la Ruptura con Modelo de Deslizamiento Basado en Bouchon [1981]. Misma leyenda que Figura 6.4, pero para modelo
con geometria con un kink en el slab.
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6.4. Analisis de Resultados

En base a los resultados obtenidos en la seccién anterior, se observan diferencias sustanciales
entre los dos modelos directos de la cinematica de la ruptura. En lo que respecta al modelo que se
realiza con geometria de un plano (Figura 6.2), los desplazamientos estéticos son bien ajustados (en
primer orden), en especial en aquellas estaciones més cercanas a las fuentes sismicas propuestas por
Peyrat et al. [2010], a excepcién de la componente Z de la estacién VLZL. Lo anterior, se expresa
en el cambio de un desplazamiento estatico que indica subsidencia, debiendo ser alzamiento, lo cual
se puede deber a un problema en la definicién del mecanismo de foco.

Al observar los resultados de la cinemética de la ruptura con un modelo de geometria con un
kink en el slab (Figura 6.5), estos muestran que no se alcanzan ni los desplazamientos estaticos ni
las formas de onda. Se observan también los mismos problemas con respecto a las polaridades de
las estaciones (estaciones CTLR en la componente N y Z y VLZL en la componente N).

Por otra parte, es importante mencionar que los valores estaticos no se alcanzan de forma per-
fecta para ninguno de los dos modelos, debido a que los modelos de deslizamiento obtenidos en el
Capitulo 5 (basados en Bouchon [1981]), poseen errores que son arrastrados hasta estos modelos,
tal como se puede observar en las Figuras 5.11 y 5.13 del Capitulo anterior (ver Figuras c) donde
se muestran los residuales). Por lo anterior, los modelos cinemdticos obtenidos reproducen los re-
sultados desde el deslizamiento modelado y no los valores reales.

Si se lleva a cabo un andlisis comparativo entre las velocidades preferidas desarrolladas en este
capitulo con trabajos de otros autores, se puede desprender que son similares para el caso de la
geometria con un plano y difieren en el caso con geometria de un kink en el slab. Para el primer
caso, se tiene que la velocidad de ruptura del modelo preferido es de 2950 m/s, mientras que para el
segundo, la velocidad de ruptura es de 3600 m/s. En el caso de lo propuesto por Delouis et al. [2009],
para su modelo con datos tele sismicos reporta una velocidad de ruptura de 2590 m/s, mientras
que para el modelo con datos de acelerégrafos es de 2610 m/s y para el modelo utilizando los datos
conjuntamente la velocidad es de 2630 m/s. En el caso de lo propuesto por Peyrat et al. [2010], la
velocidad para el modelo tele sismico es de 2700 m/s, mientras que para el modelo de acelerogramas,
reporta dos asperezas: la primera con velocidad de ruptura de 2400 m/s y la segunda con una velo-
cidad de 2700 m/s. Ruiz [2012] presenta en sus resultados dos asperezas similares a la del trabajo
anterior, en donde la primera tiene una velocidad de ruptura de 2630 m/s y la segunda de 2830 m/s.

Las diferencias en los resultados mostrados recientemente con los resultados propuestos en este
trabajo, para el caso de la geometria de un plano, se deben principalmente a la geometria del plano
de falla, en especial al manteo. En el caso de la geometria con un kink en el slab, los resultados
también se ven afectados por la geometria del plano de falla, tanto por su efecto en la polaridad
debido a la definicién del mecanismo de foco en cada uno de los parches del plano, como al no
alcanzar los niveles estaticos de deslizamiento. La causa de lo anterior, se puede deber a que el kink
puede no existir 6 a lo débil de la modelizacion directa para este caso, lo que sugiere la realizacion
de una inversién cinemética de la ruptura, con el fin de explorar de mejor forma los resultados y
poder ser més concluyente, pudiéndose este efecto deber a la falta de resolucion de los ¢GPS con
respecto a este rasgo.

Cabe mencionar, que para los dos modelos encontrados durante este trabajo, las velocidades de
ruptura son subshear, difiriendo del resultado propuesto por Peyrat et al. [2010], en donde uno de
sus modelos reporta la existencia de velocidades supershear. Para poder comprobar esta hipdtesis, se
sugiere realizar modelos que perfeccionen la velocidad de ruptura para cada subfalla o que permitan

70



la definicién de ésta en diferentes zonas, con la intencién de poder también realizar inversiones de
deslizamiento y explorar las propiedades de la cinemética de la ruptura.

También se realizaron modelos de cinemética para la exploracion de la velocidad de ruptura con

los modelos de deslizamiento de la inversiéon conjunta de datos ¢GPS e InSAR basados en Okada
[1985], arrojando resultados muy similares a los de este apartado (para mas detalle ver Apéndice D).
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Capitulo 7

Cambios en el Esfuerzo de Coulomb
Estatico (CECE)

En el presente capitulo, se estudian los Cambios en el Esfuerzo de Coulomb Estético (CECE)
asociados a los modelos de deslizamiento encontrados en el Capitulo 5, ligados al terremoto de To-
copilla (M,, 7.7) de 2007. Lo anterior permite una completa descripcién y andlisis de la distribucién
en los cambios de esfuerzos entorno a la region epicentral, que considera tanto la placa subductante,
como la placa superior.

La expresion para la descripcion del CECE, se encuentra basado en el criterio de fallamiento
de Coulomb, el cual se utiliza para la comprension de como podria registrarse fallamiento en rocas,
basandose en la hipétesis de que el esfuerzo normal y de corte sobre un plano de falla satisfacen
condiciones similares de friccién a la de una falla pre-existente [King et al., 1994]. El CECE se
expresa como (para mas detalles, ver Apéndice E):

ACECE = ATB + ,u/AJg (7.1)
Donde:

= ACECE: Cambio en el Esfuerzo de Coulomb Estético.

» A7g: Cambio en el esfuerzo de corte sobre el plano de falla.

» Aog: Cambio en el esfuerzo normal sobre el plano de falla.

» 1/ = p(l — B): coeficiente de friccién efectivo, donde B es el Coeficiente de Skemptons (que

varia entre 0 y 1).

El CECE puede explicar procesos de deformacion asociados a la ruptura sismica, tales como:

» Patrones de distribucién de réplicas de terremotos [King et al., 1994].
» Cambios en la tasa de microsismicidad [Reasenberg & Simpson, 1992].

» Secuencia de gatillamiento de eventos de mayor magnitud [Stein et al., 1994; Stein et al., 1997,
Harris, 1998].
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» Modelos de pronéstico de terremotos [Toda et al., 2005].

King et al. [1994], muestra que son necesarios incrementos de 0.5 bar para gatillar la activa-
cién de terremotos y que si el esfuerzo decrece en la misma cantidad, también parece ser suficiente
para la inhibicién de estos. La primera idea, se relaciona con que los terremotos son sistemas auto-
organizados en la criticabilidad y sugiere que algunas zonas de la corteza fragil se encuentran siempre
en el umbral de fallamiento. Esto indica que durante el periodo de réplicas, otros procesos no son
responsables de los cambios en el esfuerzo, sino méas bien que dichos eventos son respuestas al cam-
po de esfuerzo generado como consecuencia de la ruptura principal. A escala de largos periodos de
tiempo, entonces los CECE en la corteza superior aumentan debido a la relajacion de los esfuerzos
de la corteza inferior, con lo cual aumentos en los CECE indicarfan zonas probables para proximos
eventos.

Al estudiar los cambios estéticos, el coeficiente de friccién (u) se considera constante, pero se
ha logrado demostrar que no lo es y que este depende de la velocidad y el tiempo [Dieterich, 1978;
Ruina, 1983]. Esta dependencia se sugiere del resultado de los cambios en la edad y cantidad de
puntos en contacto en la falla. Entre mas viejos los contactos, son més estaticos, teniendo maés
fuerzas que los puntos jévenes introducidos por el slip sobre la falla [Dieterich, 1979].

En consecuencia a lo expuesto con anterioridad, se realizan los cédlculos para poder analizar las
diferencias entre los modelos basado en la geometria de un plano y los modelos con un kink en el slab.

7.1. Resultados

Para realizar los cédlculos de los CECE en este trabajo se utiliza el programa Coulomb 3.3,
desarrollado por el USGS [Lin & Stein, 2004; Toda et al., 2005]. Este programa, se basa en asumir
dislocaciones para calcular los esfuerzos sobre fallas receptoras en un semi espacio, con propiedades
eldsticas uniformes. Los valores utilizados para los parametros eldsticos en una zona de subduccion
[Lin & Stein, 2004] son:

= Médulo de Young, F = 8 x 10* MPa
= Razén de Poisson, v = 0,25

» Coeficiente de Friccién Efectivo, i’ = 0,4 p

En las figuras siguientes, se pueden apreciar los resultados del CECE para los distintos modelos
de deslizamiento obtenidos desde las inversiones del Capitulo 5. En cada uno de los modelos obte-
nidos, se utiliza el mismo mecanismo de foco de los modelos de deslizamiento, para luego realizar
un perfil en la zona donde se localizan las réplicas de mayor magnitud (M, > 6.0) y asi analizar
tanto la induccién por cambio de esfuerzos de las réplicas del 15 de Noviembre de 2007, como del
evento slab push del 16 de Diciembre de 2007.

73



=215

= o]
QU
T -225 4 F410@&
>
k=
=1
©
-}
Ll
=23 B
L
-3
-235 E
-4
24 =5
-72 -71.5 =71 -70.5 -70 —69.5 —69 —68.5

Longitud (°)

Figura 7.1: Cambios en el Esfuerzo de Coulomb Estdtico para Deslizamiento de ¢GPS e InSAR conjunto para un
Plano Basado en Okada [1985]. En la figura es posible apreciar el resultado de los CECE, calculados sobre el plano
de falla. Las estrellas simbolizan las réplicas de mayor magnitud (M, > 6) y la linea de azul indica un perfil en corte
A-B, que se puede observar en la Figura 7.2. Los mecanismos del evento principal y de las réplicas del 15/11/07 - 2
y del 16/12/07 son tomados de Peyrat et al. [2010], mientras que la réplica del 15/11/07 - 1, se toma del catélogo
de Harvard CMT (http://www.globalcmt.org/CMTsearch.html). El modelo de deslizamiento utilizado, es el que se
aprecia en la Figura 5.6 ¢).
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Figura 7.2: Cambios en el Esfuerzo de Coulomb Estdtico para Deslizamiento de ¢GPS e InSAR conjunto para un
Plano en Corte Basado en Okada [1985]. En a) y b), la linea punteanda indica el plano de falla donde se calculan los
CECE. Los puntos verdes representan las réplicas del evento principal, en donde la concentraciéon de eventos bajo el
plano de falla representan al evento intraplaca del 16 de Diciembre (y sus respectivas réplicas). En a) se observa el
resultado del CECE para un corte con el mismo mecanismo que el del evento principal, mientras que en b) se utiliza
el mecanismo de la réplica del 16 de Diciembre para explicar la ocurrencia del evento slab push.
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Figura 7.3: Cambios en el Esfuerzo de Coulomb Estético para Deslizamiento de cGPS e InSAR conjunto para un
Kink en el Slab Basado en Okada [1985]. En la figura es posible apreciar el resultado de los CECE, calculados sobre el
plano de falla. Las estrellas simbolizan las réplicas de mayor magnitud (M, > 6) y la linea de azul indica un perfil en
corte A-B, que se puede observar en la Figura 7.4. Los mecanismos del evento principal y de las réplicas del 15/11/07
- 2y del 16/12/07 son tomados de Peyrat et al. [2010], mientras que la réplica del 15/11/07 - 1, se toma del catdlogo
de Harvard CMT (http://www.globalcmt.org/CMTsearch.html). El modelo de deslizamiento utilizado, es el que se
aprecia en la Figura 5.10 c).
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Figura 7.4: Cambios en el Esfuerzo de Coulomb Estdtico para Deslizamiento de ¢GPS e InSAR conjunto para un
Kink en el Slab en Corte Basado en Okada [1985]. La linea punteanda indica el plano de falla donde se calculan los
CECE. Los puntos verdes representan las réplicas del evento principal, en donde la concentraciéon de eventos bajo el
plano de falla representan al evento intraplaca del 16 de Diciembre (y sus respectivas réplicas). En a) se observa el
resultado del CECE para un corte con el mismo mecanismo que el del evento principal, mientras que en b) se utiliza
el mecanismo de la réplica del 16 de Diciembre para explicar la ocurrencia del evento slab push.
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Figura 7.5: Cambios en el Esfuerzo de Coulomb Estético para Deslizamiento de ¢GPS para un Plano Basado en
Bouchon [1981]. En la figura es posible apreciar el resultado de los CECE, calculados sobre el plano de falla. Las
estrellas simbolizan las réplicas de mayor magnitud (M,, > 6) y la linea de azul indica un perfil en corte A-B, que se
puede observar en la Figura 7.6. Los mecanismos del evento principal y de las réplicas del 15/11/07 - 2 y del 16/12/07
son tomados de Peyrat et al. [2010], mientras que la réplica del 15/11/07 - 1, se toma del catdlogo de Harvard CMT
(http://www.globalcmt.org/CMTsearch.html). El modelo de deslizamiento utilizado, es el que se aprecia en la Figura
5.12.
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Figura 7.6: Cambios en el Esfuerzo de Coulomb Estético para Deslizamiento de ¢GPS para un Plano en Corte
Basado en Bouchon [1981]. La linea punteanda indica el plano de falla donde se calculan los CECE. Los puntos verdes
representan las réplicas del evento principal, en donde la concentracién de eventos bajo el plano de falla representan
al evento intraplaca del 16 de Diciembre (y sus respectivas réplicas). En a) se observa el resultado del CECE para un
corte con el mismo mecanismo que el del evento principal, mientras que en b) se utiliza el mecanismo de la réplica del
16 de Diciembre para explicar la ocurrencia del evento slab push.
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Figura 7.7: Cambios en el Esfuerzo de Coulomb Estdtico para Deslizamiento de ¢GPS para un Kink en el Slab
Basado en Bouchon [1981]. En la figura es posible apreciar el resultado de los CECE, calculados sobre el plano de
falla. Las estrellas simbolizan las réplicas de mayor magnitud (M, > 6) y la linea de azul indica un perfil en corte
A-B, que se puede observar en la Figura 7.8.Los mecanismos del evento principal y de las réplicas del 15/11/07 - 2
y del 16/12/07 son tomados de Peyrat et al. [2010], mientras que la réplica del 15/11/07 - 1, se toma del catdlogo
de Harvard CMT (http://www.globalcmt.org/CMTsearch.html). El modelo de deslizamiento utilizado, es el que se
aprecia en la Figura 5.14.
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Figura 7.8: Cambios en el Esfuerzo de Coulomb Estdtico para Deslizamiento de ¢GPS para un Kink en el Slab
en Corte Basado en Bouchon [1981]. La linea punteanda indica el plano de falla donde se calculan los CECE. Los
puntos verdes representan las réplicas del evento principal, en donde la concentracién de eventos bajo el plano de falla
representan al evento intraplaca del 16 de Diciembre (y sus respectivas réplicas). En a) se observa el resultado del
CECE para un corte con el mismo mecanismo que el del evento principal, mientras que en b) se utiliza el mecanismo
de la réplica del 16 de Diciembre para explicar la ocurrencia del evento slab push.
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7.2. Analisis de los Resultados

Es posible observar en las Figuras 7.1, 7.3, 7.5 y 7.7, los resultados para el CECE asociado a
los distintos modelos de deslizamiento obtenidos en Capitulo 5. En ellas, es posible apreciar dos
grandes zonas con diferentes comportamientos en los cambios de esfuerzos. La primera de ellas, se
relaciona con donde se concentra el deslizamiento sobre el plano de falla y por lo tanto, se asocia a
la caida de esfuerzos que produce el evento principal debido que el CECE es negativo. La segunda
zona, es en los limites del drea mencionada anteriormente y es donde el CECE es positivo, lo que se
traduce en un aumento en los esfuerzos, lo cual es posible de relacionar con la induccién de réplicas.
Es por ello que se indican en estas figuras, ademds del evento principal tomado de Peyrat et al.
[2010], las réplicas de mayor magnitud (M, > 6.0). Dos de ellas tuvieron lugar el 15 de Noviembre,
con magnitudes M, 6.3 (en las figuras, senalada con la estrella del 15/11/07 - 1) y M,, 6.8 (en las
figuras, senalada con la estrella del 15/11/07 - 2) [Peyrat et al., 2010; CMT, 2013]. El 16 de Diciem-
bre, se produjo un evento slab push, con una magnitud de M,, 6.8 (en las figuras, senialada con la
estrella del 16/12/07) [Peyrat et al., 2010]. Cabe destacar, que dentro del drea de caida de esfuerzos
es posible apreciar pequenas zonas de valores positivo. Lo anterior se debe a que los célculos se
deben realizar a una profundidad objetivo y el deslizamiento sobre el plano de falla no se encuentra
suavizado en la discretizacion del plano, lo que provoca pequenos artefactos que se deben tener en
cuenta al momento de interpretar estos dichos resultados.

Para la realizacién de un andlisis respecto a la induccién de réplicas de mayor magnitud (M,, >
6.0), las cuales se indican en las figuras mencionadas con anterioridad, es que se realiza un perfil en
cada uno de los modelos obtenidos en el CECE. Dichos perfiles pueden ser apreciados en las Figuras
7.2,7.4,7.6y 7.8. En las subfiguras a), se observa que las réplicas del 15 de Noviembre, se localizan
en areas donde el esfuerzo se ve aumentado, lo que indicaria que dichos eventos fueron inducidos
por el evento principal bajo el anélisis del CECE propuesto por varios autores [ej., Lin & Stein,
2004; Toda et al., 2005]. Ademés, estos resultados propuestos para todos los modelos (geometria de
plano y con un kink en el slab), son concordantes con los encontrados por Peyrat et al. [2010], tanto
para los deslizamientos basados en Okada [1985], como en Bouchon [1981].

En lo que respecta a las diferencias entre los modelos con diversas geometrias, pese a que existen
similitudes en ellos, cabe mencionar un importante resultado que se observa en las Figuras 7.3 y 7.5,
asociado a un kink en el slab. Estas figuras muestran una concentracion de esfuerzos en la localiza-
cién de este rasgo morfotecténico y que coincide con la localizacion en profundidad de las réplicas
del 15 de Noviembre (~20 km), reportadas por Peyrat et al. [2010]. Esto podria ser una evidencia
que la induccién de estas réplicas, debido a los cambios de esfuerzos producidos por el evento prin-
cipal, se debe a la existencia de este rasgo en profundidad y su consecuente acumulacion de esfuerzos.

Si se observan las Figuras 7.2, 7.4, 7.6 y 7.8 b), los resultados muestran el CECE, con el meca-
nismo del evento del 16 de Diciembre (rumbo 4°, manteo 85° y dngulo de deslizamiento 83° [Peyrat
et al., 2010]). Lo anterior se realiza para analizar la ocurrencia del evento slab push, bajo el andli-
sis propuesto por Gardi et al. [2006] (ver Figura 7.9). En todos los modelos propuestos para este
analisis, es posible apreciar que dicha réplica se produce en la zona donde los cambios de esfuerzos
son positivos, mostrando la factibilidad que se produzca debido a deslizamiento post-sismico en la
parte més profunda de la zona sismogénica, con resultados similares a los que propone Peyrat et al.
[2010] para el mismo evento.
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Figura 7.9: Esquemas Explicativos para Generacién de Réplica Slab Push. Modelos para explicar la réplica slab
push registrada el 16 de Diciembre. En a) se observa el modelo propuesto por Astiz & Kanamori [1986] y en b) el
modelo que propone Gardi et al. [2006]. P.N. representa a la Placa de Nazca y P.S. a la Placa Sudamericana. Se
indican los ejes de méxima compresién y el movimiento de las placas. Figura modificada de Gardi et al. [2006].
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Capitulo 8

Discusion y Conclusiones

En el presente apartado de la tesis, se realizan las discusiones de todos los resultados obtenidos
en los capitulos anteriores. Se discuten una variedad de temas, tales como: segmentacién de la zo-
na sismogénica en el rumbo y en profundidad, propiedades friccionales del contacto, relaciéon entre
areas colindantes del terremoto y alcances técnicos de los resultados.

8.1. Resultados con Respecto a la Modelizacion Directa del Cam-
po de Deformaciéon Superficial

De los resultados obtenidos en el Capitulo 4, es factible observar diferencias entre los modelos
intersismicos y cosismicos con la geometria de un plano y un kink en el slab. En ambas fases, se
observa un impacto en la subsidencia y en los alzamientos. En el caso de la fase intersismica el
mayor impacto se produce en un aumento de los alzamientos, mientras que en la fase cosismica los
mayores valores son alcanzados por la subsidencia (Figura 4.13).

En base a lo anteriormente expuesto, se observa que el kink en el slab, actiia como una barrera
geométrica para la ruptura sismica, como proponen varios autores con respecto a este tipo de rasgos
geométricos [ej., Aki, 1979; King, 1986]. Esto se puede deber a fendmenos tales como: disminucién
del acoplamiento interplaca [Cummins et al., 2002; Konca et al., 2008] 6 zonas con complejidad en
los esfuerzos [Contreras-Reyes et al., 2012]. En consecuencia, estos rasgos morfotecténicos eviden-
cian complejidades estructurales, que reflejan una segmentacién en profundidad y cuyo impacto en
los procesos de ruptura podria conllevar a una divisién en los eventos dependiendo del lugar de nu-
cleacion de ellos. En el caso de los eventos que rompen la parte mas profunda de la zona sismogénica
y que su nucleacién se ubica por debajo del kink (M, < 8.0), el rasgo actuaria como una barre-
ra geométrica e incluso podria evitar la generacion de tsunami, debido a que los desplazamientos
verticales de las zonas costeras no son los suficientes para la generacion de este tipo de eventos.
En el caso de tener mega-terremotos y/o terremotos tsunamigénicos, estos eventos podrian cambiar
completamente el escenario y conllevan a dos posibilidades: la ruptura se genere por sobre el kink
6 que la ruptura sobrepase este rasgo [Contreras-Reyes et al., 2012]. Para cualquiera de los casos
expuestos con anterioridad, la posibilidad de generacién de mega-terremotos (M, > 8.5) es factible
debido tanto a los resultados obtenidos durante la exploracién directa del campo de deformacion
superficial de este trabajo (ver Capitulo 4), como los resultados propuestos por variados autores, en
torno a la carga intersismica de la zona [ej., Chlieh et al., 2011; Métois et al., 2013; Béjar-Pizarro
et al., 2013].
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8.2. Resultados Obtenidos en Relaciéon a la Segmentacion en Pro-
fundidad de la Zona Sismogénica

A primer orden, todos los modelos de deslizamiento del Capitulo 5, muestran resultados simila-
res a los obtenidos por otros autores [Delouis et al., 2009; Peyrat et al., 2010; Béjar-Pizarro et al.,
2010; Schurr et al., 2012; Ruiz, 2012], observéandose dos asperezas que se localizan entre los 30 -
50 km de profundidad. En consecuencia, es posible desprender desde estos resultados, que la parte
més profunda de la zona sismogénica fue la que rompié el terremoto de Tocopilla (M, 7.7) del
2007, exceptuando la zona de la Peninsula de Mejillones, en donde la distribucién de deslizamiento
sobrepasa los 25 km de profundidad hacia la superficie.

Segun lo expuesto en el Capitulo 5, en relaciéon a la ubicacién del downdip, todos los modelos
son consistentes con la definicion de la interfaz sismicamente acoplada desde metodologias como
sismicidad normal o de background y mecanismos de foco en la regién de estudio [Tichelaar & Ruff,
1991; Suarez & Comte, 1993; Comte & Sudrez, 1995; Delouis et al., 1996]. Por otra parte, también
los resultados del downdip se encuentran en concordancia con la definicién del limite entre la zona
acoplada y parcialmente acoplada, definidas por medidas de geodesia [Bevis et al., 2001; Khazaradze
& Klotz, 2003; Chlieh et al., 2004, 2011; Béjar-Pizarro et al., 2013; Métois et al., 2013]. Los resul-
tados obtenidos, también se corresponden con lo propuesto por Oleskevich et al. [1999] en relacién
a que la ruptura de los grandes terremotos de subduccién se extiende hasta la interseccién entre el
fin de la zona sismogénica (downdip) y el Moho continental, siendo propuesto por una variedad de
autores [Tichelaar & Ruff, 1991; Delouis et al., 1996; Patzwahl et al., 1999; Chlieh et al., 2004, 2011].

Los resultados para estos mismos modelos pero en relacién con el updip, varian segtin la me-
todologia. En el caso de los modelos basados en Okada [1985] (con y sin kink), se encuentran en
concordancia con los resultados obtenidos por otros autores en la definicién del updip para el te-
rremoto de Tocopilla (M, 7.7) del 2007 [ej., Delouis et al., 2009; Peyrat et al., 2010; Béjar-Pizarro
et al., 2010]. Para los modelos obtenidos con Bouchon [1981], en el caso de los modelos con geometria
con un plano es similar también a lo propuesto por los autores antes mencionados, lo cual varia
para el modelo de geometria con un kink en el slab, en donde el desplazamiento llega hasta ~20
km. Pese a las diferencias que se observan entre los modelos, cabe mencionar que en ninguno de
ellos el deslizamiento sobrepasa el kink. Rasgos morfotectéonicos de esta naturaleza, pueden actuar
como barreras geométricas inhibiendo la propagacién de la ruptura [ej., Aki, 1979; King, 1986] y en
la zona han sido propuestos tanto un bending local por Patzwahl et al. [1999] a los 21°S, como un
kink abrupto por Contreras-Reyes et al. [2012] a los 22°S. El primero de estos rasgos, podria ser
explicado por la subduccién de un plateau ocednico conocido como Ridge de Iquique [Rosenbaum
et al., 2005]. En el caso de un kink en el slab, serfa una respuesta a lo sugerido por varios autores y
los resultados de esta tesis, para la detencién de la ruptura luego del terremoto de Antofagasta 1995
(M,, 8.0) [Ruegg et al., 1996; Delouis et al., 1997; Chlieh et al., 2004], lo descrito por Béjar-Pizarro
et al. [2010] como respuesta a la detencién de la ruptura a ~30 km para el terremoto de Tocopilla
(M,, 7.7) del 2007 y que por su parte Armijo & Thiele [1990] utiliza para explicar la formacién del
Escarpe Costero.

Lo descrito anteriormente, podria ser una consecuencia que reafirma lo propuesto por Peyrat
et al. [2010], en torno a que pese a que existe la posibilidad de que el terremoto de Tocopilla sea
un precursor de un gran evento, no se puede descartar que la zona sismogénica a lo largo de la
costa chilena se encuentra segmentada para eventos de diversos largos de ruptura. Como resultado
de lo anterior, se tendrian una cantidad limitada de eventos tsunamigénicos (mega-terremotos) y
una cantidad mayor en frecuencia de eventos M,, ~8.0. Este escenario se puede explicar al tomar
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el evento de 1730 en Chile Central, el cual es un mega-terremoto tsunamigénico, y que en partes de
su zona de ruptura, se registran eventos en los anos 1821, 1906, 1971 y 1985 [Comte et al., 1986].
Por otra parte, Vargas et al. [2005], reporta desde estudios paleo sismoldgicos en la Peninsula de
Mejillones, dos mega-terremotos més grandes que el evento de 1877 (el primero entre 1409 y 1449
y el segundo entre 1754 y 1789) y no enlistados por Comte & Pardo [1991].

Peyrat et al. [2010] propone que entre las dos asperezas que reporta, existe una fuerte resis-
tencia a la ruptura por la presencia de una barrera, la cual se encuentra asociada a caracteristicas
mecanicas o geométricas de la placa subductada. En los modelos basado en Okada [1985], es factible
suponer este efecto entre las dos asperezas, pero en los modelos basados en Bouchon [1981] dicho
efecto se pierda, dado que no es factible observar dos asperezas, donde el factor de suavizamiento
del deslizamiento puede hacer que se pierda informacion relevante como dichas caracteristicas. Esta
son recuperadas vagamente, cuando a estos modelos se les aplica un modelo inicial distinto de nulo
(ver Apéndice C), pero quedan fuertemente acotadas al modelo que se le entrega como inicial. En
consecuencia, este terremoto rompe los esquemas en lo que respecta a la caracterizacién tipica de
la subduccién chilena a lo largo del rumbo, en donde se pensaba que las zonas intersegmentos se
comportaban como una sola gran aspereza [Kelleher et al., 1973; Lay et al., 1982], lo que conlleva
a una proceso mas complejo de segmentacion sismica, ain no explorado en profundidad.

8.3. Resultados Obtenidos en Relacion a la Segmentacion en el
Rumbo de la Zona Sismogénica

En los resultados de todos los modelos de deslizamiento del Capitulo 5, se observa una segmen-
tacion a lo largo del rumbo. Esto se puede dividir tanto al norte de la Peninsula de Mejillones, como
el comportamiento en este mismo rasgo.

La zona norte de la ruptura del terremoto de Tocopilla (M,, 7.7) del 2007, en todos los modelos
de deslizamiento, limita con el evento ocurrido en 1967, M,, 7.1 (Figura 2.4) [Malgrange & Mada-
riaga, 1983; Tichelaar & Ruff, 1991]. Los modelos cineméticos realizados para el terremoto del 2007
[Delouis et al., 2009; Peyrat et al., 2010; Ruiz, 2012], inician el evento principal en esta zona, lo cual
podria revelar algin tipo de relacion entre estos eventos. El terremoto de 1967, debe haber liberado
parcialmente la energia intersismica acumulada dentro de su zona de ruptura y cargé el segmento
adyacente hacia el norte y el sur, facilitando la nucleacién del terremoto del 2007 [Béjar-Pizarro
et al., 2010]. Por otra parte, existen evidencias que las estructuras de la placa superior podrian ac-
tuar como barrera de terremotos [Ruegg et al., 1996; Audin et al., 2008; Béjar-Pizarro et al., 2010;
Tassara, 2010; Victor et al., 2011] y es lo que Loveless et al. [2009] propone para el terremoto de
Tocopilla, en relacién a que las fallas del Rio Loa controlarfan la iniciacién de la ruptura en esta area.

La parte sur de la ruptura, se ve limitada en todos los modelos propuestos por la Peninsula
de Mejillones, la cual puede ser interpretada como una barrera para la propagacién de la ruptura
[Ruegg et al., 1996; Delouis et al., 2009; Peyrat et al., 2010; Béjar-Pizarro et al., 2010; Schurr et al.,
2012; Béjar-Pizarro et al., 2013] . Béjar-Pizarro et al. [2010] propone de sus modelos de desliza-
miento, que durante el primer mes de deformacién post-sismica, el deslizamiento sismico asociado
a las réplicas mayores (M,, > 6.0) y el deslizamiento asismico del tipo afterslip en los primeros diez
dias del evento principal parecen liberar una pequena parte del déficit de deslizamiento en la parte
mas superficial de la zona sismogénica en la zona de la Peninsula de Mejillones, lo que revela el
comportamiento de barrera de esta area.
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Este fenémeno, revela similaridad en la deformacién entre este evento y el terremoto de An-
tofagasta (M, 8.0) de 1995. Este ltimo, rompié sélo la parte sur de la Peninsula de Mejillones
y no continué hacia la parte norte. La deformaciéon post-sismica de este evento, se propagd hacia
el norte de la Peninsula durante los tres afios siguientes al evento principal y especialmente hacia
zonas superficiales. Muchas de las réplicas del terremoto de 1995 y del afterslip fue localizado al
noreste de la ruptura [Chlieh et al., 2004; Pritchard et al., 2006], por lo tanto la deformacién sismica
y post-sismica parece ocurrir bajo la Peninsula de Mejillones, lo que sugiere un comportamiento
friccional complejo de dicho rasgo. El problema surge en la imposibilidad de distinguir dicho com-
portamiento desde los datos de geodesia espacial utilizados durante la presente tesis, diferenciando
tanto pequenas asperezas que generarian sismos en estas zonas (afea con comportamiento friccional
inestable), como las zonas en donde se producen pulsos de deslizamiento asismico (afeas de com-
portamiento estable o condicional estable) [Béjar-Pizarro et al., 2010].

La Peninsula de Mejillones, representa una complejidad estructural tanto en superficie como en
profundidad [Armijo & Thiele, 1990; Ruegg et al., 1996], la cual es cortada por fallas normales que
podrian llegar hasta la interfaz de subduccién [Armijo & Thiele, 1990]. Béjar-Pizarro et al. [2010]
propone que los cambios en las distribuciones de deslizamiento post-sismico para el terremoto de
Antofagasta (M,, 8.0) de 1995 y de deslizamiento cosismico y post-sismico del terremoto Tocopilla
(M, 7.7) del 2007, podrian deberse a un cambio en la geometria del slab en esta zona. A la luz de
la propuesta de kink Contreras-Reyes et al. [2012], los modelos de deslizamiento obtenidos para este
cambio de geometria revelan la factibilidad de esta aseveracién. En especial, los basados en Bouchon
[1981], debido a su concentracién de deslizamientos antes del kink en profundidad. Por lo tanto, la
Peninsula de Mejillones actuaria como una barrera geométrica, bajo la descripcion del modelo de
fragmentacion descrito por King [1986]. Este modelo, propone que los déficit de deslizamiento en la
zona de la barrera permanecen durante el tiempo, revelando una alta concentracion de esfuerzo en
dicha zona. Esto es consistente con que grandes terremotos se deberian nuclear en las vecindades de
estas barreras [Aki, 1979; King, 1986]. Ademads, se condice con estudios de observaciones de corto
y largo plazo, que proponen que la Peninsula de Mejillones se ha comportado como una barrera el
ultimo millén de anos [Victor et al., 2011].

8.4. Resultados Obtenidos en Relacion con las Réplicas de Mayor
Magnitud (M, > 6.0) y Régimen Friccional

En lo que respecta a las réplicas de mayor magnitud, estas se localizan en las cercanfas de la
Peninsula de Mejillones y son las que se senalan en el Capitulo 7. Schurr et al. [2012] descarta la
posibilidad de que un kink en el slab sea el que genere el disparo de estas réplicas, debido que dicho
rasgo revelaria un aumento en los esfuerzo y propone que sélo el cambio en las propiedades friccio-
nales seria el responsable de la activacion de las réplicas costa afuera del terremoto de Tocopilla.
Los CECE realizados en este trabajo, muestran la factibilidad de disparo de réplicas tanto para el
modelo con geometria de plano y con un kink en el slab, lo cual se encuentra en contraposicion a la
aseveracion propuesta por Schurr et al. [2012]. Por otra parte, el kink en el slab no es solo propuesto
desde datos de sismica marina [Contreras-Reyes et al., 2012], sino que también desde relocalizacién
de alta resolucién de réplicas del Terremoto de Tocopilla, aunque con un manteo menos abrupto
que el propuesto con datos marinos [Fuenzalida et al., 2013].

Los resultados de todos los modelos de CECE, se encuentran en concordancia con lo propuesto

por Peyrat et al. [2010] para la réplica slab push del 16 de diciembre del 2007. Este tipo de eventos
ha sido reportado para zonas de subduccién luego de evento de gran magnitud [Astiz & Kanamo-
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ri, 1986; Lemoine et al., 2002] y Gardi et al. [2006] propone un modelo el cual podria explicar el
disparo de dicha réplica. Este se basa, en que estos eventos se producen debido a la generaciéon de
esfuerzos dentro de la placa de Nazca por deslizamiento asismico en la parte mas profunda de la
zona sismogénica (Figura 7.9).

8.5. Alcance de los Modelos Realizados

Dentro de los modelos realizados, en el caso de los que se relacionan con la modelizacién directa
del campo de deformacion superficial, como se mencionaba anteriormente, reflejan cambios sustan-
ciales en los modelos con un kink en el slab, tanto en la fase cosismica e intersismica. El mayor
problema de la verificacién de estos resultados, es la poca resolucién desde los modelos de inversion
del campo de deformacién. A pesar de que todos los modelos de deslizamiento del terremoto de
Tocopilla no sobrepasan el kink que propone Contreras-Reyes et al. [2012] este rasgo se encuentra
costa afuera.

En consecuencia, los cambios que revelan los modelos directos, no se logran percibir desde los
datos utilizados en los modelos de inversién de forma directa, lo que refleja la necesidad de desarrollo
de metodologias marinas para constrefiir de mejor manera la posibilidad de medicién del campo de
deformacién, abriendo un campo de investigacién no explorado en las subduccion chilena, como la
geodesia marina [ej., Spiess et al., 1998; Gagnon et al., 2005]. La integracién de esta metodologia,
con trabajos ya realizados en la zona basado en sismica marina [ej., Patzwahl et al., 1999; von Huene
& Ranero, 2003; Sallarés & Ranero, 2005; Contreras-Reyes et al., 2012], permitirian una mejor com-
prensién de la segmentacion sismica, como la definicion maés precisa de la geometria de la subduccién.

Lo anterior, tendria un impacto en el mejoramiento de los resultados de modelos cineméaticos
de la ruptura, los cuales son sensibles a la geometria. El resultado desarrollado con geometria de
un plano, es similar a los reportados por otros autores [Minson, 2010; Ruiz, 2012]. La diferencias
que se establecen en el caso de ruptura cinemdtica con geometria de un kink en el slab, sugieren la
necesidad del desarrollo de inversiones de la cinematica de la ruptura para la obtencién de resultados
de deslizamiento y velocidad de ruptura conjunta, lo que conlleva a un mejor entendimiento de la
fuente sismica, como lo desarrollado por otros autores [Peyrat et al., 2010; Ruiz, 2012].

8.6. Conclusiones

Los resultados obtenidos desde los modelos directos de deformacién superficial muestran dife-
rencias sustanciales, tanto en la fase intersismica como cosismica, para el modelo de geometria de
plano y un modelo con un kink en el slab. Los desplazamientos horizontales observados para los
modelos con un kink en el slab, son de mayor magnitud que los obtenidos desde los modelos basado
en la geometria de plano, con una disminucion en magnitud en la zona de ubicacién del kink. Por
su parte, desde los resultados de los desplazamientos verticales, es posible apreciar una distribu-
ciéon bimodal para la geometria con kink en el slab, registrando efectos tantos en los alzamiento y
subsidencias. En consecuencia, dichos modelos reflejan la posibilidad que este rasgo morfotecténico
actie como una barrera geométrica, implicando un impacto importante de la geometria del slab en
el campo de deformacion superficial.

En lo que respecta a los modelos de inversién del Terremoto de Tocopilla (M, 7.7) del 2007,
todos los modelos realizados revelan que el evento rompe la parte mas profunda de la zona sismogéni-
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ca, a excepcién de la zona de la Peninsula de Mejillones en donde los deslizamientos sobrepasan
los ~25 km de profundidad, encontrandose estos resultados en concordancia con lo propuesto por
varios autores [Delouis et al., 2009; Peyrat et al., 2010; Béjar-Pizarro et al., 2010; Ruiz, 2012]. Los
modelos realizados con geometria de kink en el slab, revelan que el deslizamiento no sobrepasa este
rasgo, lo que indicaria la posibilidad de que actiie como una barrera geométrica, tal como lo propone
Contreras-Reyes et al. [2012] para la zona de estudio.

Por otra parte, desde estos modelos de inversién se puede concluir que la Peninsula de Mejillones
actia como una barrera geométrica para la ruptura en la zona sur y que el kink propuesto actiia como
una barrera geométrica costa afuera. Ambos rasgos revelan la complejidad de la zona sismogénica,
evidenciando una segmentacion en la subduccién tanto en el rumbo, como en profundidad, en con-
traposicién a los modelos propuestos por otros autores como Kelleher et al. [1973] 6 Lay et al. [1982].

Los CECE obtenidos para los modelos de inversién de deslizamiento, revelan que el terremoto
induce dos tipos de réplicas. Las primeras, se localizan costa afuera y se registran el 15 de Noviembre
y que son inducidas por los cambios de esfuerzos que produce el terremoto. Existe una correlacion
entre la profundidad de las replicas, la ubicacién del kink y los aumentos de esfuerzos en este rasgo,
lo que evidencia una implicancia importante de este rasgo morfotecténico.

En lo que respecta a los alcances de los modelos utilizados, existe una limitaciéon natural, debido
a que las observaciones geodésicas se ubican sélo en tierra firme, lo que conlleva un menor cons-
trenimiento de la zona de contacto en las zonas hacia costa afuera. Lo anterior, plantea la necesidad
de desarrollo de otras técnicas geofisicas, como la geodesia y sismica marina en la zona, para un
mejor monitoreo del campo de deformacién superficial de la corteza, estudio de la segmentacién
sismica (rumbo y profundidad) y definicién de la geometria del contacto.
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Apéndice A

Modelizacion de la Deformacion de la
Corteza

A.1. Marco Tedrico

Para entender el proceso fisico detrds del campo de desplazamientos y deformaciones asociados
a los terremotos, se deben describir las ecuaciones bésicas de la Teoria de Dislocacién Elastica,
partiendo por la ecuacién de movimiento debido a una fuerza puntual (Ec. A.1), donde p es la
densidad, ¢ el tiempo, u; es la i-ésima componente del desplazamiento, f; es la i-ésima componente
de las fuerzas de cuerpo por unidad de volimen y z; es la i-ésima componente de la posicion.

82ui 87’@'
= fi Al
Vo = It (A1)
El esfuerzo (7;;) se puede relacionar con la deformacién (g,4) por (Ec. A.2):
Tij = CijpgCpq (A.2)

En donde para un medio isétropo, los parametros eldsticos (cjjpq) se pueden escribir como (Ec.

A.3)
Cijpg = Aij0pg + 1(Gipdjq + digdijp) (A.3)

Donde A y p son los pardmetros de Lame y 0;; es el delta de Kronecker, con lo cual la Ec. (A.1)
queda (Ec. A.4):

82ui 82Uj 82ui
R R GO wr el gr

(A.4)

La Ec. A4, fue resuelta por Steketee [1958], en el caso estatico, para un campo de desplaza-
miento u;(x1, x2, x3) debido a una dislocacién Au; (1, &2, &3) a través de una superficie 3 en un semi
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espacio eldstico (Ec. A.5).

1 ou Gu{ 8uf
u; = F//E Auy [/\5jk87§n + M(a& + agj)]deE (A.5)

En la Ec A.5 los términos son: A\ y u constantes de Lame, ¢;, delta de Kronecker, v es el
coseno director de la normal al elemento de superficie dX, u] es la i-ésima componente del desplaza-
miento en (z1,z2,r3), debido a la j-ésima direccién de la fuerza puntual de magnitud F' en (£;,£2,£3).

Okada [1985], desarrollé las expresiones analiticas tanto para una fuente puntual como para un
plano finito (Figura A.1). En el caso de este trabajo, se utilizan sélo las ecuaciones del segundo caso
tanto para una falla strike-slip y dip-slip.

Norte

Figura A.1: Geometria utilizada para la modelizacién directa del campo de deformacién superficial. Figura modi-
ficada de Okada [1985]

Para la presentacion mas compacta de los resultados, se utiliza la notacion de Chinnery para
una falla de largo 2L, la cual viene descrita por :

fEnl = fl@+ L,p) — flx + L,p = W) = f(x—L,p) + f(x — L,p — W) (A.6)

En donde W es el ancho de la falla, L el largo de la misma y p es un cambio de variable

(p = ycos(d) + dsen(d)). Con lo anterior las expresiones analiticas para el desplazamiento son
[Okada, 1985]:

s Para falla strike-slip

Uy = _IQJ;[R(R&i—n) + tan_l((ig) + Ilsen(é)} H (A.7)

U 7q qcos(9)
Uy = ——

27T[R(R+§) R+

+ Igsen(é)} H (A.8)

104



Uy
u, = _%[R(R s o + I4sen(5)} H (A.9)
» Para falla dip-slip
Ug —QU—; [% - Igsen(5)cos(5)} H (A.10)
Uy = _2U;[R(Rﬂ(i & + cos(8)tan™! ((ig) - Ilsen(é)cos((s)} H (A.11)
u, = —;];[R(Rd(i g + sen(8)tan™" (Z;) - I5sen(5)cos(5)w (A.12)
Donde:
» Sicos(d) # 0
o -1 13 _ sen(d)
L= A+ pleos(d) R + J] cos(9) Is (A.13)
I = 5 i IR+ )] Iy (A.14)
o 1 i sen(0)
Is = A+ pleos(OR+d In(R +m)| + cos(d) 11 (A.15)
no= HCO;( s5In(Et + d) — sen(8) n(FE + 1) (A.16)
o 2 _1 /(X + gcos(9)) + X(R + X)sen(6)
Is = A+ ucos(5)tan 1( E(R + X)cos(6) ) (A-17)

» Sicos(d) = 0

h= _2(A#+ W (R iqd)Z (A.18)

s = 2(A/jr ) [R Z i’ & iqciy ~ (R + ) (4.19)
L= _AiuRiJ (4.20)

b= i uiei(iz) (A.21)
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Y con las siguientes variables:

p = ycos(d) + dsen(9) (A.22)

qg = ysen(d) — dcos(d) (A.23)

g = ncos(d) + gsen(d) (A.24)

d = nsen(8) — qcos() (A.25)

R =i+ =247+ 8 (A.26)
X% = & 4 ¢ (A.27)

Cabe destacar, que las expresiones desarrolladas por Okada [1985] expresan también analitica-
mente una fuerza para una falla de tensién (Us), la cual es 1itil en el caso del estudio de volcanes para
la simulacién de intrusiones de lava [Ruegg, 1994], como también es posible observar el tensor de
deformacion y las inclinaciones del suelo. U; representa la componente de rumbo de la dislocacion,
mientras que Us representa la componente de buzamiento. Por otro lado, ¢ representa el manteo de
la falla y se ha utilizado la convencién de Aki & Richards [2002] con respecto a las definiciones del
rumbo, manteo y dangulo de deslizamiento para la modelizacién directa.

A.2. Ejemplos Ilustrativos de Okada [1985]

En las siguientes figuras, es posible apreciar los desplazamientos en superficie, productos de la
dislocacion de un plano para distintos tipos de fallas.
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Figura A.2: Ejemplo de Falla Normal Pura. En la figura es posible apreciar los efectos de un plano de 100 km de
largo y 4 km de ancho que se disloca 5 m en forma de una falla normal pura con un rumbo de 0°. En a) se tiene el
campo de desplazamientos horizontal y en b) el desplazamiento en la vertical, producto de una falla que se disloca
con los pardmetros descritos por el esquema d). En ¢) es posible apreciar perfiles en la direccién Este, los cuales se
diferencian entre si, debido a su distancia al origen atravesando la falla de forma perpendicular. El Perfil 1 pasa por
el centro de la falla, el Perfil 2 a 25 km del origen de la falla y el Perfil 3 a 50 km del origen (ambos resultados son
equivalente tanto para el norte o sur, debido a la simetria del problema).
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Figura A.3: Ejemplo de Falla Inversa Pura. Misma leyenda que Figura A.1, pero para una falla inversa pura.
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Figura A.4: Ejemplo de Falla Sinestral Pura. Misma leyenda que Figura A.1, pero para una falla sinestral pura.
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Figura A.5: Ejemplo de Falla Dextral Pura. Misma leyenda que Figura A.1, pero para una falla dextral pura.
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Apéndice B

Exploracion de Parametros
Modelizacién Directa del Campo de
Deformacion Superficial

A continuacién se presenta la exploracion de parametros realizada tanto para la etapa intersismi-
ca, como cosismica.

B.1. Etapa Intersismica

B.1.1. Exploracién de Parametros

A continuacién se presentan los distintos resultados obtenidos para la variacién de parametros,
tomando como base un modelo de uno y dos planos. Las figuras muestran perfiles de corte perpen-
diculares a la falla en la coordenada este con resultados de los desplazamientos verticales para la
etapa intersismica. Los pardmetros iniciales son los indicados en la Tabla B.1, variando segin se
indica en la leyenda de cada figura.

Un Plano Dos Planos
Superior | Inferior

Rumbo 0° 0° 0°
Manteo 22° 10° 22°
Rake -90° -90° -90°

Limite Superior del Plano 10 km 10 km 20 km
Limite Inferior del Plano 50 km 20 km 40 km

Moédulo de Poisson 0.25 0.25 0.25
Largo 420 km 420 km | 420 km
Ancho 107 km 58 km 53 km

Slip 10 m 10 m 10 m

Tabla B.1: Pardmetros Base Exploracién de Pardmetros Etapa Intersismica..
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Figura B.1: Exploracién de Pardmetros para updip y downdip. En la figura se pueden apreciar los resultados
obtenidos de variar la localizacién del updip y downdip para perfiles en corte perpendiculares a la falla en la coordenada
este. El perfil de color azul representa un corte por el medio de la falla, mientras que el rojo un corte que pasa por
el fin de la falla. a) Modelo de un plano, con updip a los 10 km y downdip a los 50km. b) Modelo de dos planos, con
updip y downdip del plano como un todo a 10 km y 50km. c) Modelo de dos planos, con updip y downdip del plano

como un todo a 5 km y 45km. d) Modelo de dos planos, con updip y downdip del plano como un todo a 15 km y
55km.
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Figura B.2: Misma leyenda que Figura B.1, pero variacién de manteo. a) Modelo de un plano, con manteo de 22°.

b) Modelo de dos planos, plano superior manteo de 10°e inferior de 22°. ¢c) Modelo de dos planos, plano superior
manteo de 5°e inferior de 20°. d) Modelo de dos planos, plano superior manteo de 15°e inferior de 30°.
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Figura B.3: Misma leyenda que Figura B.1, pero variacién de rake. a) Modelo de un plano con rake de -90°. b)
Modelo de dos planos, ambos con rake de -90°. ¢) Modelo de dos planos, ambos con rake de -80°. d) Modelo de dos

planos, ambos con rake de -100°.
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Figura B.4: Misma leyenda que Figura B.1, pero variacién de slip. a) Modelo de un plano con slip de 10 m. b)
Modelo de dos planos, ambos con slip de 10 m. ¢) Modelo de dos planos, ambos con slip de 5 m. d) Modelo de dos

planos, ambos con slip de 15 m.
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Figura B.5: Misma leyenda que Figura B.1, pero variacién de v. a) Modelo de un plano con v de 0.25. b) Modelo
de dos planos, ambos con v de 0.25. ¢) Modelo de dos planos, ambos con v de 0.20. d) Modelo de dos planos, ambos
con v de 0.30.

B.1.2. Ejemplo de Cosismico con Parametros de Intersismico

A continuacién se observan los resultados de cambiar el dngulo de deslizamiento (rake) a 90°,
como si los planos de falla se comportaran de la misma forma que en la etapa cosismica, con los
mismos parametros de la Tabla 4.1

Figura B.6: Comparacién entre los campos de desplazamientos superficiales. En a) se observa el campo producto
de un plano con los pardmetros descritos en la Tabla 4.1, mientras que en b) es lo mismo descrito anteriormente para
dos planos.
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Figura B.7: Misma leyenda que Figura B.6, pero para el desplazamiento vertical.
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Figura B.8: Cortes Desplazamiento Vertical de forma Perpendicular al Plano de Falla. En la figura se puede observar
distintos perfiles, de los cuales se puede desprender como varia el desplazamiento vertical a lo largo del plano de falla.
En el Perfil 1 (azul), se muestra un corte que pasa por el centro de la falla mientras que en los Perfiles 2 (rojo), 3
(verde) y 4 (magenta) se aumenta cada 50 km la distancia desde el centro de la falla, para finalizar con el Perfil 5
(café), el cual pasa a 210 km del centro de la falla. En a) se representa un plano, mientras que en b) el efecto de dos
planos.
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B.2. Etapa Cosismica

A continuacién se presentan los distintos resultados obtenidos para la variacién de parametros,
tomando como base un modelo de uno y dos planos. Las figuras muestran perfiles de corte perpen-
diculares a la falla en la coordenada este con resultados de los desplazamientos verticales para la
etapa cosismica. Lo pardmetros iniciales son los indicados en la Tabla B.2, variando segin se indica
en la leyenda de cada figura.

Un Plano Dos Planos
Superior | Inferior
Rumbo 0° 0° 0°
Manteo 20° 10° 22°
Rake 105° 105° 105°

Limite Superior del Plano 10 km 10 km 20 km
Limite Inferior del Plano 50 km 42.5 km | 42.5 km

Moédulo de Poisson 0.27 0.27 0.27
Largo 156 km 156 km | 156 km
Ancho 117 km 58 km 60 km

Slip 1.2 m 1.2 m 1.2 m

Tabla B.2: Pardmetros Base Exploracién de Parametros Etapa Cosfsmica.
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Figura B.9: Exploracién de Parametros para updip y downdip. En la figura se pueden apreciar los resultados
obtenidos de variar la localizacion del updip y downdip para perfiles en corte perpendiculares a la falla en la coordenada
este. El perfil de color azul representa un corte por el medio de la falla, mientras que el rojo un corte que pasa por
el fin de la falla. a) Modelo de un plano, con updip a los 10 km y downdip a los 50km. b) Modelo de dos planos, con
updip y downdip del plano como un todo a 10 km y 50km. ¢) Modelo de dos planos, con updip y downdip del plano

como un todo a 5 km y 45km. d) Modelo de dos planos, con updip y downdip del plano como un todo a 15 km y
55km.
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Figura B.10: Misma leyenda que Figura B.9, pero variacién de manteo. a) Modelo de un plano, con manteo de
22°. b) Modelo de dos planos, plano superior manteo de 10°e inferior de 22°. ¢) Modelo de dos planos, plano superior
manteo de 5% inferior de 20°. d) Modelo de dos planos, plano superior manteo de 15°e inferior de 30°.
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Figura B.11: Misma leyenda que Figura B.9, pero variacién de rake. a) Modelo de un plano con rake de 90°.
Modelo de dos planos, ambos con rake de 90°. ¢) Modelo de dos planos, ambos con rake de 80°. d) Modelo de dos

planos, ambos con rake de 100°.
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Figura B.12: Misma leyenda que Figura B.9, pero variacién de slip. a) Modelo de un plano con slip de 10 m. b)
Modelo de dos planos, ambos con slip de 10 m. ¢) Modelo de dos planos, ambos con slip de 5 m. d) Modelo de dos

planos, ambos con slip de 15 m.
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Figura B.13: Misma leyenda que Figura B.9, pero variacién de v. a) Modelo de un plano con v de 0.25. b) Modelo
de dos planos, ambos con v de 0.25. ¢) Modelo de dos planos, ambos con v de 0.20. d) Modelo de dos planos, ambos

con v de 0.30.
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Apéndice C

Anexos Modelos de Inversion
Terremoto de Tocopilla

En las siguientes Figuras se pueden observar distintos resultados anexos de los modelos de in-
versién que se realizan en esta tesis.

C.1. Anexos Inversion Estatica (Deslizamiento) Terremoto de To-
copilla 2007 basado en Okada [1985]

C.1.1. Modelos de Inversion para un Plano

En las siguientes figuras se observan: la forma de eleccion del modelo de inversién y sus respec-
tivos RMS.

f:g ] a) RMS 1.00 1l b) RMS 1.21
1.6
g 143 0.046
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Figura C.1: Rugosidad y RMS para cada uno de los Modelos de Inversién Basados en Okada [1985]. En a) se
observa el grafico con la solucién éptima entre la rugosidad y el RMS del modelo [Menke, 2012; Jonsson et al., 2002].
En a) se observa lo anterior para la inversién de solo cGPS, en b) para la inversién de solo InSAR y en ¢) los datos
completos del modelo de inversiéon Conjunta.
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C.1.2. Modelos de Inversion para un Quiebre en el Slab

En las siguientes figuras se observan: los modelos y residuales para cada una de las inversiones,
ademads de la rugosidad y rms de cada uno de los modelos.
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Figura C.2: Rugosidad y RMS para cada uno de los Modelos de Inversién Basados en Okada [1985]. En a) se
observa el grafico con la solucién éptima entre la rugosidad y el RMS del modelo [Menke, 2012; Jonsson et al., 2002].
En a) se observa lo anterior para la inversién de solo ¢GPS, en b) para la inversién de solo InSAR y en ¢) los datos
completos del modelo de inversién Conjunta. Las flechas indican en valor de la rugosidad del modelo.

C.1.3. Resolucion Modelos de Inversion

En las siguientes figuras es posible apreciar los test de resolucién para los modelos de las in-
versiones con ambas geometrias (plano y kink). Para el caso del modelo 1, se toma un modelo de
deslizamiento de 0 6 1 m, partiendo en el cuadrado inferior izquierdo del plano, mientras que para el
modelo 2, se toma un modelo de deslizamiento de 1 6 0 m partiendo en el cuadrado inferior izquierdo
del plano. Con ambos modelos se calculan los desplazamientos sintéticos y luego se invierten, para
ver donde se tiene resolucién de los resultados de los modelos de inversion.
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Figura C.3: Resolucién Modelo 1 de Inversién con un Plano. En a) se observa el modelo 1 para el cdlculo de los
desplazamientos sintéticos. En b) se tienen los resultados de la inversién de solo ¢GPS, en c) los resultados de la

inversién de solo InSAR y en d) los resultados de la inversién Conjunta. Los circulos rojos en b) indican la posicién
de los cGPS.
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Figura C.4: [Resolucién Modelo 2 de Inversién con un Plano. En a) se observa el modelo 2 para el célculo de los
desplazamientos sintéticos. En b) se tienen los resultados de la inversién de solo ¢GPS, en c) los resultados de la
inversién de solo InSAR y en d) los resultados de la inversién Conjunta. Los circulos rojos en b) indican la posicién
de los ¢cGPS.
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Figura C.5: Resolucién Modelo 1 de Inversién con un Kink en el Slab. En a) se observa el modelo 1 para el célculo
de los desplazamientos sintéticos. En b) se tienen los resultados de la inversién de solo ¢GPS, en ¢) los resultados de

la inversién de solo InSAR y en d) los resultados de la inversién Conjunta. Los circulos rojos en b) indican la posicién
de los cGPS.
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Figura C.6: Resolucién Modelo 2 de Inversién con un Kink en el Slab. En a) se observa el modelo 2 para el célculo
de los desplazamientos sintéticos. En b) se tienen los resultados de la inversién de solo ¢GPS, en c) los resultados de
la inversién de solo InSAR y en d) los resultados de la inversién Conjunta. Los circulos rojos en b) indican la posicién
de los cGPS.
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C.2. Anexos Inversion Estatica (Deslizamiento) Terremoto de To-
copilla 2007 basado en Bouchon [1981]

C.2.1. Modelo de Velocidades Utilizado en la Inversion Estatica basada en Bou-
chon [1981]

En la siguiente tabla se puede ver el modelo de velocidades empleado para la inversién, el cual
es tomado de Peyrat et al. [2010] (Simplificado de Husen et al. [1999]).

Profundidad (km) | V}, (km/s) | Vi (km/s) | Densidad (gm/cm?)
0 5.30 3.10 2.5
4 5.30 3.10 2.5
10 6.00 3.45 2.7
15 6.90 3.95 2.8
40 7.60 4.40 3.3
60 8.45 4.80 3.4

Tabla C.1: Modelo de Velocidades Utilizado en las Inversiones Basadas en Bouchon [1981] y para la Modelizacién
Directa de la Cinemaética de la Ruptura.

C.2.2. Resultados de Inversién con un Plano

A continuacién se pueden observar los resultados de la elecciéon del mejor modelo y resolucién
de la inversion de datos de ¢GPS para un plano.

_2 '| ° ]
a)
_22° .
_23° .
.l'.!isllllll
ENanmn
—24°

00 05 1.0 00 06 1.2

Figura C.7: Resolucién de Inversién para un Plano Basada en Bouchon [1981]. En a) es posible apreciar la diagonal
de la matriz de resolucién, mientras que en b) indice de restitucion.
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Figura C.8: Eleccién A para Modelo Preferido, para Inversién Basada en Bouchon [1981]. En la figura es posible
apreciar el misfit del modelo en funcién del deslizamiento maximo, con la respectiva indicacién del valor del A\ del
modelo preferido.

C.2.3. Resultados de Inversion con un Quiebre en el Slab

A continuacién se pueden observar los resultados de la eleccién del mejor modelo y resolucion
de la inversion de datos de ¢GPS para un kink en el slab.

211 ‘ ‘ L 21
a) b)
-22° L 22"
—23° - =23
-24" L 247
-71° ~70° —69°
00 05 10 00 06 1.2

Figura C.9: Resolucién de Inversién para un Kink en el Slab Basada en Bouchon [1981]. En a) es posible apreciar
la diagonal de la matriz de resolucién, mientras que en b) indice de restitucion.
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Figura C.10: Eleccién X para Modelo Preferido, para Inversién con Kink en el Slab Basada en Bouchon [1981]. En
la figura es posible apreciar el misfit del modelo en funcién del deslizamiento méximo, con la respectiva indicacién del
valor del A del modelo preferido.

C.2.4. Resultados de Inversion con un Plano Modelo Inicial Distinto de Nulo

A continuacién se pueden observar los resultados de la modelacion, residuales, eleccion del mejor
modelo y resolucién de la inversién de datos de ¢GPS para un plano, con un modelo inicial tomado
de la inversién de datos de ¢GPS basado en Okada [1985].

a)
—22°
—23°
= 10 cm (Hz)
= 10cm (Vert)
-24° L L
-21° b)
—22°
—23°
-~ 2 cm (Hz)
= 2 cm (Vert)
-24° T T — - - -
-73° -72° -71° -70° -69° —68° -67°

Figura C.11: Datos Modelados y Residuales para Geometria de un Plano, Modelo Inicial no Nulo basado en Okada
[1985], Inversién Plano Basada en Bouchon [1981]. En a) es posible apreciar los datos modelados, mientras que en b)
los residuales de la modelacion.
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Figura C.12: Resutaldos de Deslizamiento, Resolucién y Eleccién de A para Plano Modelo Inicial no Nulo basado
en Okada [1985], Inversién Plano Basada en Bouchon [1981]. En a) se observa el modelo de deslizamiento preferido.
En b) se observa la diagonal de la matriz de resolucién y en c) el indice de restitucién. d) indica el misfit en funcién
del méximo deslizamiento y el valor escogido para el modelo preferido.
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C.2.5. Resultados de Inversién con un Plano con kink en el slab, Modelo Inicial
Distinto de Nulo

A continuacién se pueden observar los resultados de la modelacion, residuales, eleccién del mejor
modelo y resolucién de la inversién de datos de cGPS para una geometria con un kink en el slab,
con un modelo inicial tomado de la inversién de datos de ¢GPS basado en Okada [1985].

_22°_

—23°

<=— 10 cm (Hz)

<=— 10 cm (Vert)
-24° |
-21° b)

—22°]

—23°-

=2 cm (Hz)
<=2 cm (Vert)

-73° -72°
Figura C.13: Datos Modelados y Residuales para Geometria con un Kink en el Slab, Modelo Inicial no Nulo Basado

en Okada [1985], Inversién Kink en el Slab Basada en Bouchon [1981]. En a) es posible apreciar los datos modelados,
mientras que en b) los residuales de la modelacién.
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Figura C.14: Resultados de Deslizamiento, Resolucién y Eleccién de A para Geometria con un Kink en el Slab,
Modelo Inicial no Nulo Basado en Okada [1985], Inversién Kink en el Slab Basada en Bouchon [1981]. En a) se
observa el modelo de deslizamiento preferido. En b) se observa la diagonal de la matriz de resolucién y en ¢) el indice
de restitucién. d) indica el misfit en funcién del maximo deslizamiento y el valor escogido para el modelo preferido.
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Apéndice D

Modelos Anexos de la Cinematica de
la Ruptura

En las siguientes figuras, se puede apreciar la modelacién de la cinemética para los modelos de
desplazamientos obtenidos desde las inversiones con datos de ¢GPS e InSAR, basados en Okada
[1985].

D.1. Modelos Cinematico Directo para Geometria de Plano con
cGPS e InSAR

En las siguientes figuras, se pueden observar los resultados obtenidos para la cinematica desde el
modelo de deslizamiento de la Figura 5.6 ¢, cuyos datos son cGPS e InSAR, basado en Okada [1985].
Las velocidades de ruptura que se testean van entre 2600 - 3400 m/s (0.63 - 0.82 Vj, utilizando el
mismo valor de Vi que se menciona en el Capitulo 6), obteniéndose como modelo preferido, el con
velocidad de 3000 m/s (0.72V), bajo el criterio de minimizacién del error. La geometria del plano
es la misma utilizada en el modelo de inversién antes mencionado. Para el calculo del RMS, se
utilizan 200 s y en lo que respecta a los valores del rise time y la funcién de slip, estos se mantienen
constante y son los mismos que se mencionan en el Capitulo 6, explorando tnicamente valores de
velocidad de ruptura.
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Figura D.1: Resultados Modelacién Directa Cinemética para Geometria de un Plano con Modelo de Deslizamiento
Basado en Okada [1985]. En la figura es posible apreciar los resultados obtenidos para la modelacién directa de la
cinemdtica de la ruptura con una velocidad de 3000 m/s (0.72V}), para el caso de la geometria de un plano. Las
formas de onda de color negro indican los datos reales de las estaciones cGPS, mientras que las formas de onda de
color rojo indican los resultados sintéticos obtenidos. El modelo de deslizamiento utilizado es el que se observa en la
Figura 5.6 ¢), basado en Okada [1985]. El nimero a la derecha de cada componente de las estaciones, indica el valor
del desplazamiento estdtico de los datos sintéticos en mm. Es posible apreciar el error del modelo (misfit) junto con
una indicacién de la duracién de los sismogramas, tanto sintéticos como reales (200 s).
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Figura D.2: Error del Modelo en Funcién de la Velocidad de Ruptura para Geometria de un Plano con Modelo
de Deslizamiento Basado en Okada [1985]. En el gréifico es posible apreciar el criterio de eleccién de la velocidad
de ruptura, bajo el minimo RMS (~0.31). Es indicado el valor de la velocidad de ruptura escogida para el modelo

preferido en la geometria de un plano (3000 m/s, 0.72V}).
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Figura D.3: Desplazamientos Horizontales y Movimiento de Particulas, Modelados y Sintéticos de la Cinemaética
de la Ruptura para Geometria de un Plano con Modelo de Deslizamiento Basado en Okada [1985]. La figura muestra
los resultados de los desplazamientos horizontales de las estaciones cGPS durante el tiempo, donde es posible observar
los datos y los sintéticos obtenidos con el modelo preferido.
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D.2. Modelos Cinematico Directo para Geometria de un Quiebre
en el Slab con cGPS e InSAR

En las siguientes figuras, se pueden observar los resultados obtenidos para la cinematica desde
el modelo de deslizamiento de la Figura 5.10 ¢, cuyos datos son ¢GPS e InSAR y se basa en Okada
[1985]. Las velocidades de ruptura que testean van entre 2600 - 3700 m/s (0.63 - 0.89 Vj, utilizando
el mismo valor de V; que se menciona en el Capitulo 6), obteniéndosendose como modelo preferido,
el con velocidad de 3150 m/s (0.76V;), bajo el criterio de minimizacién del error. La geometria del
plano es la misma utilizada en el modelo de inversién antes mencionado. Para el cdlculo del RMS, se
utilizan 200 s y en lo que respecta a los valores del rise time y la funcién de slip, estos se mantienen
constante y son los mismos que se mencionan en el Capitulo 6, explorando Unicamente valores de
velocidad de ruptura.
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Figura D.4: Resultados Modelacién Directa Cinemética para Geometria de un Kink en el Slab con Modelo de
Deslizamiento Basado en Okada [1985]. En la figura es posible apreciar los resultados obtenidos para la modelacién
directa de la cinemética de la ruptura con una velocidad de 3150 m/s (0.76V5), para el caso de la geometria de un
kink en el slab. Las formas de onda de color negro indican los datos reales de las estaciones ¢GPS, mientras que
las formas de onda de color rojo indican los resultados sintéticos obtenidos. El modelo de deslizamiento utilizado es
el que se observa en la Figura 5.6 c), basado en Okada [1985]. El ntimero a la derecha de cada componente de las
estaciones, indica el valor del desplazamiento estatico de los datos sintéticos en mm. Es posible apreciar el error del
modelo (misfit) junto con una indicacién de la duracién de los sismogramas, tanto sintéticos como reales (200 s).
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Figura D.5: Error del Modelo en Funcién de la Velocidad de Ruptura para Geometria de un Kink en el Slab
con Modelo de Deslizamiento Basado en Okada [1985]. En el grafico es posible apreciar el criterio de eleccién de la
velocidad de ruptura, bajo el minimo RMS (~0.53). Es indicado el valor de la velocidad de ruptura escogida para el
modelo preferido en la geometria de un plano (3150 m/s, 0.76V).
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Figura D.6: Desplazamientos Horizontales y Movimiento de Particulas, Modelados y Sintéticos de la Cinematica
de la Ruptura para Geometria de un Kink en el Slab con Modelo de Deslizamiento Basado en Okada [1985]. La figura
muestra los resultados de los desplazamientos horizontales de las estaciones cGPS durante el tiempo, donde es posible
observar los datos y los sintéticos obtenidos con el modelo preferido.
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D.3. Discusion

Al observar los resultados de la cinematica de la ruptura con estos modelos de deslizamien-
to basados en Okada [1985], es factible notar algunas diferencias sustanciales. En la geometria de
plano, las formas de onda ajustan mejor que los modelos obtenidos en el Capitulo 6, sin observar los
problemas de las estaciones CTLR y VLZL de forma tan notoria. En lo que respecta al modelo con
geometria de kink en el slab, los resultados muestran las mismas diferencias que se pueden observar
del modelo para esta geometria del Capitulo 6, ajustando algunas estaciones de mejor forma y otras
no tanto.

Lo anterior se debe a dos caracteristicas. La primera tiene relaciéon con que los modelos de
deslizamiento obtenidos con Okada [1985], se basan en el cdlculo de las funciones de Green en un
semiespacio infinito. La segunda caracteristica, se debe que al realizar la comparacién entre los mo-
delos de deslizamiento obtenidos con Okada [1985] y Bouchon [1981] (ver Capitulo 5), los primeros
presentan una mayor cantidad de deslizamiento, con lo cual no se presenta el problema de alcanzar
los niveles estaticos, pese a los residuales obtenidos desde el modelo. Cabe senalar, que los problemas
de polaridad también se ven presentes en estos modelos y se deben a problemas con la definicién de
la geometria del plano de falla, lo que conlleva a mejorar los modelos para la estimacién de la veloci-
dad de ruptura o derechamente, a realizar inversiones para la obtencién de modelos de deslizamiento
y propiedades de la cinematica de la ruptura de forma conjunta, tal como se explica en el Capitulo 6.

También es posible observar, que las velocidades escogidas como preferidas, son subshear en es-
tos modelos, con lo cual se desestima la hip6tesis de Peyrat et al. [2010] de evidencia de velocidades
supershear. Para la comprobacién de esta idea, se debe propone realizar lo mismo expuesto en el
Capitulo 6 con relacion a las definiciones de la velocidad de ruptura para diversas geometrias.
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Apéndice E

Teoria de Cambios en el Esfuerzo de
Coulomb Estatico

Existen variadas formas de aproximacién para caracterizar el fallamiento en las rocas, pero una
de las técnicas mas ampliamente utilizadas es el criterio de fallamiento de Coulomb. Este requiere
que el esfuerzo de corte y el esfuerzo normal sobre un plano de falla satisfagan condiciones andlogas
a la friccién sobre un plano de falla preexistente [King et al., 1994]. Para que ocurra fallamiento
sobre un plano, el esfuerzo de Coulomb (o), debe exceder un valor especifico en la Ecuacion E.1:

of = 13 — plog — p) (B.1)
Donde:

» 73 es el esfuerzo de corte.

» 03 es el esfuerzo normal.

= p es la presion de poro.

= 4 es el coeficiente de friccion.

En la Ecuacién E.1 se debe tener que el valor de 75 debe ser siempre positivo, , mientras que

el proceso de resolver los esfuerzos dentro del plano dependen del deslizamiento sobre el plano de
falla es hacia la derecha o hacia la izquierda.

Si el plano estd orientado en un dngulo S del eje de o1, se pueden expresar las componentes de
los esfuerzos en término de las componentes de los esfuerzos principales, como es posible apreciar
en la Figura E.1:

o5 — %(01 +oy) — %(01 ~ og)cos(25) (E.2)
1
T3 = 5(01 — o3)sen(2p) (E.3)
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Figura E.1: Sistemas de Coordenadas para el Célculo de Esfuerzos de Coulomb Estdtico. Este es el caso para el
cual se tiene planos éptimamente orientados. Figura modificada de King et al. [1994].

En las Ecuaciones E.2 y E.3, 01 representa el mayor esfuerzo principal, mientras que o3 al menor
esfuerzo principal. Con las ecuaciones anteriores, la Ecuacién E.1 queda:

1

7 = 5(01 — o9)(sen(28) — peos(28)) — Llor + a3) + (E4)

Al diferenciar la Ecuacion E.4 con respecto a 3, se encuentra que el esfuerzo de Coulomb méaximo
ocurre en:

cot(28) = i; (E.5)

Por otra parte, la presién de poros modifica el esfuerzo normal efectivo en el plano de falla
(Ecuacién E.1), por lo tanto si el esfuerzo en las rocas se cambia méas rapido que lo que la presién
de fluidos puede cambiar a través de un flujo, p se puede relacionar con el esfuerzo confinante en las
rocas por el Coeficiente de Skemptons (B) y que varfa entre 0 y 1. Si se asume que o representa el
esfuerzo confinante [Simpson & Reasenberg, 1994], la Ecuacién E.1:

o =15 — 4 (05 — D) (E.6)

En donde i/ = u(1 — B). Con este desarrollo, se llega a la expresién que se utiliza por el progra-
ma Coulomb 3.3 [Lin & Stein, 2004; Toda et al., 2005] para el calculo de los CECE que se realizan
en el Capitulo 7.
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Apéndice F

Publicacion Cientifica durante el
Magister

Contreras-Reyes, E., Jara, J., Grevemeyer, 1., Ruiz, S. & Carrizo, D., Abrupt Change in the Dip of
the Subducting Plate Beneath North Chile, Nature Geosci., 2012, 5, 342 - 345.
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Abrupt change in the dip of the subducting plate

beneath north Chile

E. Contreras-Reyes'*, J. Jara'?, I. Grevemeyer?, S. Ruiz'* and D. Carrizo"?

No large tsunamigenic earthquake has occurred in north Chile
since 1877 and the region has been largely recognized as a
mature seismic gap'®. At the southern end of the seismic gap,
the 2007 M,, 7.7 Tocopilla earthquake ruptured the deeper
seismogenic interface, whereas the coupled upper interface
remained unbroken®%’. Seismological studies onshore show
a gently varying dip of 20° to 30° of the downgoing Nazca
plate®¢, which extends from the trench down to depths of
40-50 km. Here, we study the lithospheric structure of the
subduction zone of north Chile at about 22° S, using wide-
angle seismic refraction and reflection data from land and
sea, complemented by hypocentre data recorded during the
2007 Tocopilla aftershocks’. Our data document an abrupt
increase in the dip of the subducting plate, from less than
10° to about 22°, at a depth of approximately 20 km. The
distribution of the 2007 aftershocks indicates that the change
in dip acted as a barrier for the propagation of the 2007
earthquake towards the trench, which, in turn, indicates that
the subduction megathrust is not only segmented along the
trench, but also in the direction of the dip. We propose that
large-magnitude tsunamigenic earthquakes must cross the
barrier and rupture the entire seismogenic zone.

The Chilean subduction zone is an extremely active convergent
margin producing large earthquakes (M,, > 8) about every ten years
and capable of generating at least one tsunamigenic megathrust
earthquake per century. These earthquakes occur in the seismogenic
contact between the subducting oceanic Nazca and overriding
continental South American plates. In particular, north Chile
(19°-23°S) has been identified as a mature seismic gap not
having experienced a tsunamigenic megathrust earthquake since
the Tquique event in 1877 (M,, 8.8; refs 1-9). The rupture zone
of this historic event is bounded in the north and south by the
1868 (M, 8.8; ref. 2) and 1995 (M, 8.1; ref. 3) earthquake
rupture areas, respectively (Fig. 1a). An important portion of the
southern Peru 1868 earthquake rupture area broke in 2001 with
the Arequipa megathrust earthquake (M, 8.4; ref. 10) releasing
a considerable amount of slip accumulated during >130 years.
In contrast, only a few events with 7 < M,, < 8 have occurred in
north Chile since 1877, and they were not large enough to release
a significant part of the slip accumulated in the region during
the past ~130 years, which is at present largely or completely
coupled®>®. This was the case of the 2007 Tocopilla event (M,, 7.7)
which ruptured the southern region of the seismic gap (Fig. 1).
Seismological and geodetic data indicate that the earthquake
rupture is confined in the deeper part (30-55km) of the thrust
interface®®’ whereas the upper plate contact remains unbroken.
Furthermore, the Tocopilla event presents low coseismic slip (<3 m)
and released only 2-4% of the moment deficit accumulated in the

thrust interface during the past ~130 years*’. An earthquake with
similar characteristics occurred in 1967 (M,, 7.4), which ruptured
at 46-48 km depth just north of the 2007 event®. Both the 1967 and
2007 events should be considered as precursors of an expected larger
tsunamigenic earthquake that could partially or completely rupture
the ~550-km-long seismic gap in north Chile.

The Tocopilla epicentre underlies a spectacular coastal scarp, a
major trench-parallel morphological feature of the leading edge of
the forearc, which extends >1,000 km along the northern Chilean
coast with an average height of 1,000 m. This coastal scarp forms
part of the Coastal Cordillera; a trench-parallel morphological
province formed mainly by an extinct, exhumed and uplifted
Mesozoic palaecomagmatic arc. Some authors have suggested that
underplating at the base of the continental crust caused by
subduction erosion may be responsible for the tectonic evolution
of the leading edge of the forearc''~"7.

Neotectonic studies reveal that the coastal scarp is a young
and active feature formed during the past three to six million
years'>'>'8 However, there are controversial hypotheses explaining
its origin and there is no consensus at present. Hypotheses include
that the coastal scarp was formed by crustal extensional faulting
and coastal uplift', that this feature is not tectonic related but
is the result of marine erosion related to coastal subsidence'®, or
that it has a tectonic-erosive origin associated with coastal active
faulting and fault scarp retreat owing to marine erosion!’. Owing
to the large scale and the trench-parallel geometry of the coastal
scarp, it is likely that this major feature must be related to the
zone of coupling between the oceanic Nazca and continental South
American plates'>'>. However, the genesis of the coastal scarp still
remains under debate due mainly to the lack of marine data.

To better understand the seismogenic contact zone and its
link with the overriding crustal deformation, we studied the
upper lithospheric structure of the subduction zone of north
Chile at ~22°S using amphibious wide-angle refraction and
reflection data. This data set is complemented by accurate
hypocentre data of the 2007 Tocopilla aftershocks recorded by
a local network installed in the region’ (Fig. 1). The wide-
angle seismic data were acquired in 1995 during the Crustal
Investigations on- and offshore Nazca/Central Andes (CINCA)
project with the German RV SONNE (refs 19-21). The gross
seismic structure of the margin was modelled from land explosions
and air gun shots recorded only at land stations'. However,
the data from the ocean bottom hydrophones (OBHs) deployed
offshore Tocopilla were not included in that modelling. Here,
we included 19 OBHs deployed along the trench region and
continental slope, which enabled us to image in great detail the
subduction interface and inner structure of the marine forearc.
Thus, we jointly used sea shots recorded in 19 marine and 30
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Figure 1| Seismotectonic setting of north Chile and seismic experiment. a, Rupture areas of historic and recent earthquakes. b, Coastal topography along

the studied seismic line. ¢, Swath bathymetry and topography?%2>

, and location of the seismic experiment. The green dot and triangle indicate the seismic

stations shown in Fig. 2. The purple star indicates the epicentre of the 2007 earthquake and the surrounding black dots indicate the aftershocks’. The
dashed line denotes the Atacama fault system (AFS) that stretches linearly for ~1,100 km at an average distance of 30-50 km from the shore line'®.

land seismic stations, and additionally we included two land
shots (Fig. 1c). The total length of the seismic profile is ~420 km
and samples the trench outer rise, fore- and magmatic arcs.
Continental crustal refractions (Py), reflections from the top of
the oceanic crust (P P), intracrustal continental reflections (P;.P),
oceanic crustal refractions (Py) and oceanic Moho wide-angle
reflections (P,,,P), were recorded with excellent quality, from which
a two-dimensional velocity model was derived by tomographic
inversion (Fig. 2a). Figure 2b,c shows representative examples of
seismic record sections including the identified seismic phases
(see Supplementary Information for modelling, uncertainties and
model assessment).

The two-dimensional final velocity—depth model shows the
internal structure of the erosive margin of north Chile, which
is characterized by a ~30 — km-wide wedge-shaped body, with
velocities ranging between 4.0 and 6.0 kms~!. This body is inter-
preted as the front of the margin, fluid saturated, metamorphosed
and disaggregated by fracturing as a consequence of subduction
erosion”?, Landward of this body, a pronounced horizontal
velocity gradient is detected 30-50 km from the trench axis, from
which velocities increase landward. This indicates that vigorous
subduction erosion has ceased and the igneous framework is not
very fractured or hydrated. Most likely, the subduction interface
below the wedge-shaped body of reduced velocities is weakly

coupled owing to the high fracturing degree and fluid pore pressure
caused by subduction erosion?*?2.

As observed in Fig. 2a, the plate geometry landward of ~170 km
and for depths >30km is unconstrained by the wide-angle seismic
data alone. We have therefore continued the geometry of the
plate boundary landward by fitting it to hypocentre data of the
Tocopilla 2007 aftershocks’. The results show that the slab dip
increases abruptly from 10° to about 22° at ~85km from the
trench axis. PP reflections recorded in both marine and land
stations deployed in the coastal region constrain the upper slab
dip to about 10°. Near the slab-dip change, P,P reflections
recorded at land stations are consistent with the dip change (see
Supplementary Information), although the resolution is low due
to the lack of rays. Nevertheless, the best constraint for the slab
dip at depths of 55km < z < 20km is the accurate hypocentre
data of the 2007 earthquake’, which in combination with the
wide-angle seismic data, supports the abrupt change in slab
dip. Owing to the lack of offshore—onshore seismic experiments
complemented with seismological data, evidence for abrupt dip
changes in other subduction zones are scarce. An exception is the
Japanese subduction zone, where more than one bending point
along the plate interface has been detected?**.

The dip change is located 25-30km seaward of the coastal
scarp and probably marks the transition from the subsided
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Figure 2 | Seismic velocity structure of the upper subduction zone of Tocopilla, north Chile and data example. a, Two-dimensional velocity-depth model
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leading edge of the upper plate (marine block) to the uplifted
Coastal Cordillera (coastal block; see Fig.3). We interpret
the coastal scarp as the surface expression of a crustal fault
zone caused by anomalous stresses in the overriding crust
generated by the strong plate-coupling gradient around the abrupt
slab-dip change. An east-west extension in the marine block is
evidenced by trenchward-dipping normal faulting inferred from
high-resolution seismic reflection and bathymetry data’®?>?, the
morphology of the marine basins (Fig. 2a) and reported trenchward
gravitational collapse of the seaward continental plate edge'.
However, the coastal block presents less-developed extensional
tectonics!>13182629 " which is expressed as faults that have been
active at least since the Pleistocene epoch?>?. Palaeoseismological
records also indicate active faulting related to shallow intraplate
events M, ~ 6.0-7.0 (ref. 15). Thus, the coastal scarp marks a
boundary in the magnitude of deformation between the marine
(gravitational collapse and high extension) and coastal (uplift and
moderate extension) blocks.

The strong plate-coupling gradient caused by the abrupt slab-dip
change also has important implications for interplate seismicity.
The area around the dip change could be either a region of high
stress, with an abrupt increase of plate coupling, or low stress owing
to high fracturing. In both cases, this region corresponds to a barrier
for trenchward propagation of earthquakes (M, < 8) nucleated
below the Coastal Cordillera such as the 2007 M,, 7.7 and 1967 M,,
7.4 events. This situation should be different, however, for a large
tsunamigenic megathrust earthquake, which depending on where
it is nucleated, would rupture either trenchward or landward of
the dip change. Alternatively, a tsunamigenic earthquake might also
occur by rupturing only the upper plate contact (trenchward of the
slab-dip change). If a future event breaks the upper plate contact
and approaches the trench, coseismic rupture would perturb deep
water (>6,000 m) and produce a large tsunami.

The configuration of the forearc and plate boundary geometry
discussed above also has implications for the shallow intraplate
faulting triggering shallow earthquakes of moderate magnitude.
Slab-dip changes play a key role in the dynamics of the plate
boundary processes interfering with both interplate and intraplate
earthquake ruptures, which must be considered in the assessment
of seismic hazard along subduction zones. Finally, as dip changes
along subducting slabs have a key influence on megathrust rupture
and tsunami processes, they must be considered in new numerical
modelling approaches.
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