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TOMOGRAFIA SISMICA PASIVA 3D DE ESTRUCTURAS CORTICALES EN EL MARGEN
COSTERO DE CHILE CENTRAL: CARACTERIZACION EN PROFUNDIDAD DE LA FALLA DE
PICHILEMU

El 27 de febrero de 2010, se produjo un terremoto interplaca (Mw 8.8) en la zona Centro-Sur de Chile,
seguido de una secuencia de réplicas, de las cuales destacan algunos terremotos corticales en el margen de
Chile Central con mecanismos focales normales. Esta actividad durd varios meses, y tuvo sus eventos mas
importantes el 11 de marzo de 2010 (Mw=6.9 y Mw=7.0). Un estudio inicial de esta secuencia analizé un
conjunto de datos de aproximadamente 630 terremotos registrados localmente por una red de 8 estaciones
sismicas de periodo corto, instalada inmediatamente después de ocurrido el sismo principal; este estudio
asocid la actividad sismica cortical con la activacidn del sistema de fallas de Pichilemu.

En esta Tesis se presenta una caracterizacion mas detallada, y en profundidad, de dicho sistema de fallas,
generado a partir de una tomografia sismica pasiva utilizando el registro de 20 estaciones sismoldgicas de
periodo corto durante 2 meses en 2017 y ubicada entre los 34°S y 35°S (entre las ciudades de Navidad e
lloca). Dicha red sismoldgica registré 1493 sismos locales. Este trabajo incluye datos no procesados de la red
2010, detectando 1741 sismos adicionales. Con esta nueva base de datos y utilizando la metodologia de
inversién conjunta, se determiné un modelo 3D de velocidad de ondas Py S, y ademas se calculd la relacion
Vp/Vs en la zona de estudio.

La distribucion de la sismicidad cortical registrada se extiende desde el contacto interplaca (ca. 30 km de
profundidad) hasta casi la superficie, a lo largo de un plano inclinado hacia el SW, de orientacion NW-SE
NNW-SSE coincidiendo con estructuras de la edad Paleozoica a Mesozoica presentes en la zona Central de
Chile. La sismicidad se situa, dentro de o de manera contigua a una superficie de bajos Vp y Vs, que se
correlacionan principalmente con zonas de fracturamiento intenso asociadas al sistema de fallas de
Pichilemu, y un alto contraste de Vp/Vs, que se correlaciona con las zonas de la corteza del antearco que
probablemente estén debilitadas por la presencia de fluidos.

Bajo la estructura principal de la falla de Pichilemu, la razén Vp/Vs aumenta y la velocidad Vs disminuye
hasta la cufia mantélica, la cual probablemente estd altamente hidratada por fluidos liberados desde la
subduccion. Hacia el Este de la estructura principal de la falla, ésta se delimita por una estructura de altas
velocidades Vp y Vs, y una baja razén Vp/Vs, lo que se asocia a la presencia de intrusivos del Carboniferoy a
actividad magmatica del Jurdsico, presentes en la Cordillera de la Costa.

Por lo tanto, la ubicacién del sistema de fallas de Pichilemu estaria determinada por contrastes reoldgicos
heredados de la evolucion del complejo de subduccidn que representa la actual Cordillera de la Costa.



“El mejor momento para plantar un drbol fue hace 20 afios.

El sequndo mejor momento es ahora”

Proverbio Chino
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Figura 5.12: Mapa con 2 perfiles (Azimut=N55°E, con una separacion de 20 km) perpendiculares a la
tendencia de la sismicidad cortical presentada (Perfil B: Azimut=N145°E). Los circulos representan los
sismos, los cuales estan diferenciados segun profundidad, esquematizado en colores. Los tridngulos negros
corresponden a la ubicacidn de las estaciones sismoldgicas de ambas redes. ........occevceeeieeriieeeneenneeeseene 62

Figura 5.13: Resultado de los perfiles mostrados en Figura 5.12, donde: a) representa el modelo de variacion
porcentual de la velocidad de onda P (Vp%), b) representa el modelo de variacion porcentual de la velocidad
de onda S (Vs%), y c) representa el modelo de variacién del parametro Vp/Vs. La linea negra gruesa
corresponde a la subduccion graficada a partir sam_slab1.0_clip.xyz
(https://earthquake.usgs.gov/data/slab/models.php). Para cada perfil se utilizd el siguiente intervalo de
datos para las proyecciones: *5 km para el modelo de velocidades, +10 km para la sismicidad, y 5 para la
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CAPITULO 1: INTRODUCCION

1.1 MOTIVACION

En el registro histérico de sismos en la zona central de Chile se puede observar la ocurrencia de grandes
terremotos de subduccidn, tales como los terremotos de Valparaiso 1730, Concepcion 1835, Valparaiso
1906 (Ms=8.3), Valparaiso 1985 (Mw=8.0) y Maule 2010 (Mw=8.8) [Comte et al., 1986; Campos et. al, 2002;
Delouis et. al, 2010]; sin embargo, a partir de la ruptura interplaca del 27 de febrero de 2010 (Mw 8.8), se
pudo registrar una secuencia de sismos corticales inédita en la zona. Esta actividad cortical duré varios
meses presentando sus eventos mds importantes el 11 de marzo de 2010, los cuales, con Mw = 6.9 y Mw =
7.0, presentaron mecanismos focales normales [Farias et al., 2011; Ruiz et al., 2014]. Este tipo de sismos no
presentaba registro previo en la zona (debido a la baja cobertura de red sismica existente hasta ese
momento), por lo que esta secuencia de terremotos se clasificé como la primera en su clase.

Inmediatamente después de ocurrido el terremoto de 2010, Farias et al. (2011) escogieron la zona de
Pichilemu para analizar la respuesta de las fallas activas de la zona frente a un mega-terremoto, por lo cual
se realizo la instalacion de una red de 8 estaciones sismoldgicas de periodo corto (sensores tri-axiales de 4.5
Hz y registro continuo), con los que se pudo obtener del orden de 630 sismos, que incluyeron, ademas de la
sismicidad del contacto interplaca, la secuencia completa (previa y posterior) de los terremotos del 11 de
marzo de 2010, que fueron posteriormente asociados al sistema de fallas de Pichilemu.

Este primer estudio asocid esta secuencia de sismos a la activacidén un sistema de fallas corticales llamado
“Falla de Pichilemu” [Farias et al., 2011], las cuales tienen una orientaciéon NW-SE NNW-SSE. Esta estructura
no habria sido identificada hasta ese momento debido a la inexistencia de afloramientos visibles en la zona,
pero si inferida a partir de discontinuidades en litofacies en el Complejo Metamérfico de Pichilemu y por
quiebres morfoldgicos atribuidos a actividad neotectdnica post-Plioceno. Y por observaciones cercanas, se
plantea, ademas, que esta no seria la primera activacidn del sistema, sino que ésta presenté reactivaciones
de la estructura en el pasado, durante el Pleistoceno-Holoceno [Farias et al., 2011].

Posteriormente, en enero del afio 2017, en el marco del proyecto CEVICHE?, se generd la oportunidad de
estudiar nuevamente esta zona. Gracias al apoyo instrumental del Dr. Andreas Rietbrock de University of
Liverpool y del proyecto FONDECYT 1161806, se instalé una red de 21 estaciones sismoldgicas en torno a la
traza principal del sistema de fallas de Pichilemu (particularmente entre Navidad e lloca), donde cada
estacion contd con un gedfono de 3 componentes (3D Geophone HL-6B, 4.5 Hz), y se registré de forma
continua entre enero y marzo del 2017.

Utilizando este nuevo conjunto de datos, y una parte de la informacion registrada del afio 2010 adn sin
procesar, esta tesis se enfoca en generar una caracterizacién actualizada y mas detallada del sistema de
fallas de Pichilemu, donde mediante el uso de tomografia sismica pasiva, se determinara un modelo 3D de
velocidades de ondas P y S en la zona de estudio.

! Crustal Examination from Valdivia to lllapel to Characterize Huge Earthquakes (CEVICHE): Proyecto de
colaboracion entre investigadores del Departamento de Geofisica de la Universidad de Chile y el Instituto de
Investigacion GEOMAR (Helmholtz Centre for Ocean Research Kiel) de Alemania, University of Texas at
Austin y la Oregon State University de Estados Unidos



1.2 OBIETIVOS

1.2.1  Objetivo General

Caracterizar las estructuras en profundidad, a escala cortical, que rodean y conforman el sistema de fallas de
Pichilemu, mediante la interpretacion geofisica de un modelo 3D de velocidades de ondas P y S determinado
con una tomografia sismica pasiva

1.2.2  Objetivos especificos

1. Determinar y analizar la sismicidad en la zona de Pichilemu que podria estar asociada al sistema de
fallas de Pichilemu, a 7 afios del terremoto Mw 8.8 del 27 de febrero del 2010.

2. Proponer un modelo 3D de velocidades de ondas P y S para la zona de estudio.

3. Relacionar e interpretar los parametros fisicos Vp, Vs y Vp/Vs del modelo de velocidades con las
principales estructuras que rodean y conforman el sistema de fallas de Pichilemu.

4. Relacionar caracteristicas geoldgicas locales de las zonas de estudio con las estructuras andmalas de
velocidades superficiales identificadas



CAPITULO 2. MARCO TEORICO

2.1 TOMOGRAFIA SisMICA

La tomografia sismica es un método geofisico desarrollado originalmente por Aki & Lee (1976) que utiliza la
propagacidn de ondas sismicas al interior de la Tierra para inferir un modelo de velocidades, y con ello poder
interpretar propiedades y/o anomalias internas existentes.

En su forma mas basica e ideal, para realizar una tomografia sismica es necesario tener una fuente, que es lo
que libera energia en forma de ondas sismicas, y varios receptores, que son los instrumentos que registran
los tiempos de llegada de las ondas en superficie.

Si se conoce el modelo de velocidades de onda del medio que se quiere estudiar, se pueden calcular los
tiempos de llegada tedricos de las ondas a los receptores, y éstos deberian ser iguales a los registrados por
ellos. Sin embargo, este medio suele ser conocido de manera aproximada (mediante modelos simplificados,
como por ejemplo, medios homogéneos de capas planas), y los tiempos de llegada tedricos no coinciden con
los registrados por los receptores.

La diferencia entre los tiempos observados de llegada de las ondas sismicas a los receptores y los tiempos
calculados se debe a que la velocidad de propagacion de las ondas varia a lo largo de viaje entre la fuente y
el receptor, causado por las variaciones en las propiedades fisico-quimica del medio por el cual viajan las
ondas.

Entonces, la tomografia sismica utiliza estas diferencias en los tiempos de llegadas tedricos y observados de
las ondas, en conjunto con la ubicacién del hipocentro del evento y la posicién de los receptores, para
construir un modelo de velocidades de onda del medio a estudiar, y con ello poder inferir estas propiedades
internas existentes.

Cabe destacar que uno de los grandes problemas de la tomografia sismica es que, para poder reconstruir el
cuerpo anomalo, es necesario tener una buena cobertura azimutal de las estaciones a utilizar. Este
problema se presenta usualmente en zonas de subduccién para los eventos costa afuera, donde la mayor
cobertura de estaciones se encuentra en el continente.

La Tomografia Sismica se puede clasificar segun su tipo de fuente:

- Activa: Utiliza sefiales de ondas generadas por fuentes artificiales (Ej: Explosiones)
- Pasiva: Utiliza sefiales de ondas generadas por fuentes naturales (Ej: Terremotos)

A lo largo de esta seccion, se presentara sélo la Tomografia Sismica Pasiva.



2.1.1  Tomografia Sismica Pasiva (TSP)

Para realizar una tomografia es necesario tener una fuente que emita ondas que viajen por el medio, y que
sean registradas por varios receptores. En el caso de la TSP, se utilizan fuentes naturales como los sismos, y
como receptores estaciones sismoldgicas.

Los terremotos emiten energia sismica que viaja en forma de onda a través del medio hasta las estaciones
en superficie [Lay, 1995; Stein, 2003], donde se registran los tiempos de llegada de estas ondas (£°%%).

Luego, para estimar un modelo de velocidad de onda del medio por donde las ondas viajaron, la tomografia
sismica pasiva resuelve un problema inverso, ajustando los datos de los tiempos de llegada de las ondas a
las estaciones (t‘i’bs), con una estimacién simultanea de los cuatro parametros hipocentrales (latitud,
longitud, profundidad y tiempo de origen) y las velocidades de onda P y S, en modelos de una, dos o tres
dimensiones [Roecker, 1982].

El proceso para resolver el problema de la TSP suele ser un proceso iterativo, donde la resolucién de la TSP
pasa por resolver, a grandes rasgos, los siguientes problemas:

- Problema Directo:
El problema directo permite obtener una prediccion de los cuatro parametros hipocentrales
(%0, ¥0, Zg, to), €n base a un modelo de velocidades del medio dado.

- Problema Inverso:
El problema inverso de la tomografia sismica pasiva permite obtener un nuevo modelo de
velocidades del medio a estudiar, y se resuelve de forma general, de la siguiente manera:

1. Se asume un modelo inicial de velocidad de onda, usualmente homogéneo unidimensional de
capas planas.

2. Seestiman tiempos de llegada a cada estacion i: t5(x;, ¥;, Zi, X0, Yo, Zo) to)
(En funcién de la localizacién de la estacion i (x;, y;,z;) y la localizacién del hipocentro del sismo
(%0, Yo, Zo, o))

3. Luego se comparan los resultados:
- Si el modelo usado es correcto, la diferencia de tiempos o residual entre los tiempos de llegada
estimados y observados sera pequeia:

ri=At; = t?bs _ tiest ~0 (2.1)

- Sin embargo, si las ondas atraviesan estructuras anémalas, los tiempos de viaje variardn y las
diferencias seran significativas:

At > 0 — para anomalias de baja velocidad

At < 0 — para anomalias de alta velocidad

La Figura 2.1 muestra un esquema simple para explicar la TSP.
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Figura 2.1: Esquema de una tomografia sismica pasiva. Se observa como el Terremoto (Fuente) genera un frente de
ondas sismicas, los cuales recorren su trayectoria (rayos) hasta las Estaciones Sismicas (Receptores). El registro de los
tiempos de llegada de las ondas a las estaciones es utilizado en la inversion tomogrdfica. Los rayos que no atraviesan
ninguna anomalia tienen un pequefio residuo At~ 0 (diferencia entre los tiempos de llegada tedricos estimados con un
modelo inicial dado, y los observados), y no contribuyen de manera significativa a un cambio en el modelo. Aquellos
rayos que atraviesan una zona con anomalias de bajas velocidades tienen un At > 0, en cambio aquellos que atraviesan
una zona con anomalia de altas velocidades presentan un At < 0.



Tedricamente la resolucidn de la TSP corresponde a resolver los siguientes problemas:

2.1.1.1  Problema Directo (Forward Problem)

Como parte de la resolucién de un problema inverso, es necesario poder resolver un problema directo, que
permite obtener una prediccién de los pardmetros a observar en funcién de valores conocidos de las
incégnitas del problema inverso. Para el problema de la tomografia sismica pasiva, el problema directo
consiste en determinar los tiempos de llegada de las ondas sismicas, dado un modelo del medio y el
hipocentro del evento sismico.

En general, el nimero de fuentes sismicas es bastante mayor que las estaciones que los registran, por lo que
generalmente nuestro punto de referencia es la localizacion de cada una de las estaciones sismoldgicas. El
problema directo consiste en generar tablas de camino-tiempo para cada estacion de nuestra red.

La velocidad v con la que viaja una onda viene dada por la ecuacién Eikonal del trazado de rayos que
relaciona el gradiente del tiempo de viaje con la estructura de velocidad en 3D [Vidale, 1990]:

2 2 2
1_ (ﬁ) + (E) + (E) _ (2.2)
V2 0x, dx, x5
Donde%es la tasa en la que el tiempo de viaje cambia a lo largo de los ejes coordenados, y s es el

Xi
reciproco de la velocidad, llamada lentitud.

Utilizando la teoria de rayos, el tiempo de viaje de una onda desde un sismo i a la estacion j esta definido
por la integral de la lentitud a lo largo de la trayectoria:

Estacién
= j sdl (2.3)

Fuente

Donde T es el tiempo de viaje desde la fuente hasta la estacidn, s la lentitud, dl es un elemento a lo largo
de la trayectoria.

Una forma de calcular los tiempos de viaje es primero determinar la trayectoria y luego sumar sobre los
elementos de rayos discretos, mediante el uso de diferencias finitas [Vidale, 1988] donde el medio es
subdividido en bloques, para asi calcular la longitud del rayo [ en el bloque k-ésimo:

n

Tij = Zskdlk (24)

k=1
Finalmente, el tiempo estimado de llegada de una onda (t;’ft) proveniente del sismo i a la estacion j es:

tieft =T + TU (25)

Donde t; es el tiempo de origen del sismo i, y T;; es el tiempo de viaje de la onda desde el sismo ia la
estacion j.



2.1.1.2  Problema Inverso

El problema inverso para el caso de la TSP corresponde a la determinacion de un modelo de velocidades que
minimice las diferencias entre los tiempos de viaje estimados y observados de las ondas P y S de los sismos
registrados localmente, a través del ajuste en conjunto de las variables del problema directo. La base de este
método fue originalmente propuesta por Aki & Lee (1976), y desarrollado por varios autores, como por
ejemplo: Roecker (1982), Shedlock (1986), Roecker (1987).

Se definira la observacion de tiempo de llegada de la onda P y/o S proveniente de un sismo j que se registrd
en la estacion i como t?}-bs, y el tiempo estimado tedrico de llegada para la misma onda como tf,-“(m),
donde m es el modelo que se quiere determinar. Cabe destacar que para el célculo de las trayectorias desde
los sismos hasta las estaciones dependen completamente del modelo de velocidades que se esta
determinando, por lo que la inversidn se define como un problema no lineal.

El problema de tomografia consiste, entonces, en buscar un modelo m, talque la prediccidn de los tiempos

de llegada de las ondas tfj“(m) sea igual a las observaciones de los tiempos de arribo, es decir:

tiojbs — tie}st(m) (2.6)
donde el tiempo estimado de llegada tfft(m) se encuentra en funcién de las siguiente variable del problema
directo: la localizacién de la estacion i (x;,y; z;), la localizacién del hipocentro del sismo (x, Yo, Zo), v el
tiempo de inicio del sismo (t;). Esta ecuacion tiene 4 incégnitas: x, Yo, Zo, to, por lo tanto requiere de 4
observaciones de tiempos de llegada para poder ser resuelta, necesitandose entonces, por lo menos 3
estaciones para determinar el hipocentro y el tiempo origen.

En un caso complejo, la igualdad de la ecuacién (2.6) no se observa, resultando una diferencia en el tiempo
observado y el tiempo estimado tedrico. Las diferencias en los tiempos se pueden relacionar a
perturbaciones en el hipocentro, anomalias en el modelo de velocidad, y a errores en los tiempos de llegada
observados.

Expresando el problema inverso incluyendo una expansion en series de Taylor de orden 1 en torno a un
modelo inicial my, queda de la siguiente forma (Aki & Lee, 1976):
7 =t (my) + Vet (m —myg) + e (2.7)

donde th-e]-“ son las derivadas parciales para cada observacion a lo largo de las trayectorias del problema

directo, y e representa el error gaussiano e representa el error gaussiano [Roecker, 1982] asociado a los
tiempos de llegada (errores observacionales).

Linealizando el problema de la ecuacion (2.7) se obtiene la siguiente relacion:

A+ +e (2.8)

n
at;;
=t mo) + ) 5
k=1 k

my k=1

donde hy, son las perturbaciones en el hipocentro, my, las anomalias en el modelo de velocidad, la primera
sumatoria es sobre n desconocidos my, y la segunda sumatoria es sobre los cuatro pardmetros del
hipocentro (x, Yo, Zo, to)-



Suponiendo que los términos de orden superior de la expansion de Taylor son despreciables [Roecker,
1982], las diferencias en los tiempos observados y estimados, conocido como residual, queda de la siguiente
forma:

Ahy + e (2.9)

ho

am,

4
Am, + Z
k=1

El problema del residual planteado en la ecuacion (2.9), escrito como un sistema de ecuaciones lineales
queda de la siguiente forma:

n
ot;;

J

riym) = 6P = ¢ (mo) = ) =
k=1 k

mo

’1 at, adt, dt, at, 0t; dt, 0ty 171 Aty 7
dx, dy, 0z, =~ om, 0m, 0ms; = om,||i%
dx, 0y, 0z, adm; 0m, dm, am,, . e, T, (2.10)
’ ez3|=|r :
0 0 0 0 Jdts Jdts dts dtg Am, + E3 3
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| om; dm, dms;  dmyllam,,]
O mas compacto [Aki & Lee, 1976; Roecker, 1982]:
GAm+e=r (2.11)

Donde G es una matriz m x n de derivadas parciales, Am las anomalias de velocidad, r es el vector del
residual entre los tiempos de viaje.

Matemadticamente, la solucidn inversa al problema de minimos cuadrados seria:
A = (G"G)'Gr (2.12)
donde Ailr es una aproximacion a la verdadera solucién de minimos cuadrados Am.

Para el problema de tomograffa sismica pasiva, la matriz inversa (GTG)™! puede no existir o ser mal
condicionada, obteniéndose resultados altamente inestables [Hansen, 1998]. Una opcidon para resolver el
problema inverso puede ser el aproximar (GTG)™! por su inversa generalizada usando para ello una
descomposicién en valores singulares truncados de GTG.

Entonces, la solucién inversa generalizada al problema de minimos cuadrados seria [Aki & Richards, 1980;
Roecker, 1982]:

A = (GT6)9GTr (2.13)
Otra forma de resolver el problema es utilizar el método de minimos cuadrados amortiguados (Damped

least-squares), donde al utilizar una regularizacién de Tikhonov, la solucidon del problema queda de la
siguiente manera:

AR = (GTG + 021)"1GTG Am (2.14)



Donde I corresponde a la matriz identidad, y 8% es un factor de amortiguamiento.

El factor de amortiguamiento (%) o damper es un factor que ayuda a controlar la direccién de las
iteraciones y la velocidad de convergencia [Marquardt, 1963]. Cuando las iteraciones convergen a un
minimo local o global, el factor de amortiguamiento se acerca a cero, actuando como una restriccién en el
espacio del modelo [Tarantola, 1987]. El factor de amortiguamiento estd asociado a la varianza de la data
(62) y a la varianza del modelo (02) [Roecker, 1982], y varia con las iteraciones en los algoritmos de
inversion.

Para estimar la confiabilidad de la solucién de minimos cuadrados se puede utilizar la matriz de resolucién
(R) [Roecker, 1982].

La matriz de resolucidn expresa la relacion entre la verdadera solucién de minimos cuadrados y nuestra
estimacion regularizada (amortiguada) de ella como [Gilbert & Backus, 1968; Wiggins, 1972]:

AR = RAm = (GTG + 021)"1GTG Am (2.15)

Si el 82~0, la matriz de resolucién R~1, y la solucién estd casi perfectamente resuelta:
Am =~ Am; pero si cualquier diagonal de R es cero, el pardmetro correspondiente queda completamente sin
solucién. La interpretacidn de las diagonales R con valores entre estos extremos es algo cualitativa, pero
puede ser Util para discriminar entre soluciones confiables y no confiables [Roecker, 1982].

En la practica, el calculo del valor del factor de amortiguamiento es complejo, por lo que se puede estimar
en base a los valores especificos de la diagonal de la matriz G. Ademas, se puede estimar valores segun las
caracteristicas propias del problema que queremos resolver:

- El factor de amortiguamiento es capaz de controlar la resolucién del modelo obtenido, por lo que al
imponer un valor muy alto de 8 se generan modelos muy suaves, mientras que con valores muy bajos
de 6 se generan modelos muy rugosos.

- El factor de amortiguamiento también refleja la confianza que se tiene en los datos utilizados. Si la data
observada presenta una incertidumbre o desviacion estandar (crtzobs) baja, entonces se puede utilizar un
factor de amortiguamiento mas pequeiio, en cambio si la incertidumbre es alta, se utiliza un factor de
amortiguamiento mas grande.



2.2 ANOMALIAS DE VELOCIDAD DEONDASPY S

Uno de los resultados finales de la tomografia es un modelo 3D de velocidades de onda de la zona a
estudiar, donde se pueden identificar anomalias de velocidades Vp, Vs y Vp/Vs; la anomalia de velocidad
corresponde a la diferencia entre el modelo homogéneo inicial de velocidades con el modelo de velocidades
final obtenido.

Existen diversos estudios y ejemplos donde se pueden extraer distintas interpretaciones a los factores que
pueden influir en la generacidn de las anomalias de velocidad Vp, Vs y Vp/Vs.

2.2.1  Propiedades de las Rocas

Segun Tatham (1982) la litologia es el principal factor que provoca cambios en las velocidades sismicas de las
rocas, sin embargo, hay otros factores que también influyen a este cambio de velocidades. Entre estos
factores se puede considerar la porosidad y el fracturamiento de las rocas, y las condiciones de esfuerzo
locales, como las propiedades del fluido en los poros, que a su vez dependen de la temperatura y la presion.

En base al resumen de interpretaciones de investigaciones anteriores discutidas en Lira (2011), se realiz6 un
resumen con las relaciones atingentes a este estudio:

- Porosidad Seca: Se asocian bajos valores de Vp en rocas con alta porosidad, como algunas tobas y
depdsitos pirocldsticos, y altos valores de Vp en rocas altamente consolidadas, como granitoides y rocas
metamorficas [Lees & Wu, 1999]. Es decir, al aumentar la porosidad de la roca Vp y Vs disminuyen.

- Fracturamiento: Un incremento en la densidad de fracturas en rocas secas (poros vacios) provoca una
disminucion en Vp y en Vs, siendo la disminucion de Vp mayor a la disminucién de Vs, por lo que la
razén Vp/Vs tiende a disminuir [0’Connell & Budiansky, 1974; Toksoz et al., 1976].

- Fluido en Rocas Secas: La inclusion de fases liquidas en una roca seca conlleva a un aumento de Vp,
provocando un aumento de Vp/Vs [O’Connell & Budiansky, 1974; Ito et al., 1979]. Cuando se introducen
fases de vapor en una roca, se produce una disminucién de Vp, por lo que genera una disminucién del
Vp/Vs.

- Presion Efectiva en Rocas Saturadas de Liquidos: La presion efectiva genera que los poros y micro-
fisuras se vayan cerrando, generando rocas mas consolidadas [Nur & Simmons, 1969; Nur, 1971; Sayers,
1988; Mavko et al., 1995]. Por lo anterior se produce un aumento de Vp y en Vs, siendo el aumento de
Vs mayor que el de Vp, por lo que la razén Vp/Vs tiende a disminuir. Ahora, si presién es muy elevada,
se producen nuevas grietas por lo que Vp y Vs disminuyen, siendo en este caso la disminucién de Vs
mayor a la disminucién de Vp, por lo que la razén Vp/Vs tiende a aumentar [Dvorkin, 1999].

El resumen de todas estas variaciones en las propiedades fisicoquimicas se pueden observar en la Tabla 2.1.
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- Roca consolidada: - Zona fracturamiento seco:

MVp d VpyVs

- Roca c/alta porosidad: (Vp mas que Vs)

4 Vp ~  Vp/Vs
~ /P Porosidad \'Vpy Vs

Fluido en Rocas Secas Presion Efectiva en Rocas Saturadas de Liquidos

- Inclusion de fases liquidas en las rocas: - Presion efectiva:

T VpyVs

T VpyVs
(Vp mas que Vs) (Vs mas que Vp)
R VP/VS KN Vp/VS

- Inclusidn de fases gaseosas en las rocas: *Si se producen mas grietas por la presion:

4 Vpy Vs d VpyVs
(Vp mas que Vs) ~ P Vp/Vs
-4 Vp/Vs

Tabla 2.1: Resumen de interpretaciones para anomalias de valores Vip, Vs y Vp/Vs.
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2.2.2  Interpretacién de anomalias de velocidades de ondas sismicas

La tomografia sismica pasiva ha sido utilizada como herramienta para investigar diversos tipos de

estructuras de velocidades 3D, tales como:

- Sistemas volcdnicos [Por ejemplo: Lei & Zhao, 2005; Pavez et al., 2016]

- Zonas con procesos extensionales y de rifting [Por ejemplo: Haslinger et al., 1999; Gautier et al., 2006]

- Zonas con fallas transformante [Por ejemplo: Thurber, 1983; Zhao and Kanamori, 1992; Koulakov et al.,
2010]

- Zonas de subduccion, dentro de lo que se puede encontrar una gran variedad de enfoques, como por
ejemplo tomografias de la estructura completa de la subduccion [Por ejemplo: Roecker et al., 1993;
Husen et al., 2000; Reyners et al., 2006; Comte et al., 2016], o algunos estudios cuyos enfoques son mas
especificos como el manto superior [Por ejemplo: Heintz et al., 2005] o las estructuras de corteza [Por
ejemplo: Zhao et al., 1992]

Al revisar estos estudios, se pueden distinguir distintas interpretaciones, asociadas a las anomalias de
velocidad. A continuacion, se presenta un resumen de estas interpretaciones con especial énfasis al
ambiente de subduccién del presente estudio.

En términos generales, la placa en subduccion se caracteriza por un alto Vp [Graeber & Asch, 1999], lo cual
es consistente con una fria y densa como la placa de Nazca. Ademas, un alto Vp/Vs es asociado a su litologia
(basalto, diabasa, gabros) [Husen et al. 2000].

Respecto a la placa subductante, en este caso la placa Sudamericana, el andlisis en general se divide en la
corteza superior (menos de 15 km) y la corteza inferior (mas de 15 km).

- Para el caso de la corteza superior, en la zona norte de Chile, Husen et al. (2000) asocia los altos valores
de Vp a afloramientos de grandes cantidades rocas basales que se formaron durante la actividad
magmatica del Jurasico y que comprenden 70% del volumen de la actual Cordillera de la Costa.

- Con respecto a la corteza inferior, la cufia del manto se caracteriza en general por un Vp promedio de
7.5 km/s y alto Vp/Vs (mayor a 1.8) [Husen et al. 2000]. Sin embargo, Comte et al (2016) en un estudio
en la zona norte de Chile, atribuye un aumento en la razén Vp/Vs, asociado a bajos valores de Vp y Vs, a
la hidratacion y serpentinizacién del manto en la parte superior de la placa en subduccidn, a
profundidades de entre 40 y 80 km. Por ultimo, Husen et al. (2000) interpreta un alto Vp en la parte
inferior de la corteza ocednica como material intrusivo que puede estar enriquecido por minerales
pesados como piroxeno u olivino, lo cual puede incrementar el Vp.

Para el caso de Chile, en la interfaz entre ambas placas se presenta una diferencia entre la zona Norte y la
zona Sur del pais:

- En la zona Norte, al presentar un margen erosivo, existe ausencia de sedimentos, por lo que un alto
Vp/Vs se asocia a sedimentos presente en los grabens [Husen et al. 2000; Contreras-Reyes et al., 2010].

- Enla zona Sur, al presentar un margen acrecionario, presenta una alta tasa de sedimentos subductados
[Contreras-Reyes et al., 2010]. Ye et al (1997) y Reyner et al. (1999) asocian los sedimentos subductados
a materiales con bajas velocidades. Y un alto Vp/Vs en la interfaz en la zona Sur de Chile es explicado
por el elevado contenido de fluidos en el sedimento subductado [Husen et al. 2000].
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CAPITULO 3. ANTECEDENTES

3.1 MARCO GEOTECTONICO

El area de estudio se encuentra distribuida en los alrededores de Pichilemu, en la VI Regidon de O’Higgins,
entre las coordenadas 34° y 35°S y entre 71.3° y 72.1° W. Para tener una mejor comprensién del marco
geotectdnico de la zona es importante entender todos los procesos a los que el drea de estudio es sometida.
A continuacion, se muestra el marco tectonico desde una escala global de Chile hasta una escala local de la
zona de Pichilemu.

3.11  Margen costero de Chile Central

La zona central de Chile (entre 33° y 37°S) es parte del margen tecténicamente activo de Chile, donde la
placa de Nazca subduce bajo la placa Sudamericana a una velocidad aproximada 66 mm/afio [Angermann et
al., 1999] (Figura 3.1). En esta parte del margen se tiene que la placa de Nazca fue creada en el centro de
propagacién Nazca-Antartico en los ultimos 35 Ma [Herron, 1981], por lo que la edad de la placa en esta
zona aumenta continuamente hacia el norte de ~ 25 a 32 My [Tebbens & Cande, 1997].

71°30'W

34°30'S

- Sistema de
fallas de Pichilemu

) & # }{ Anticlinal
T g N
. ¥‘ \ Falla normal

{ Falla inversa

Falla con kinematica ‘
indefinida

Figura 3.1: Principales estructuras de la zona central de Chile, atingentes a este estudio. El drea azul representa la traza
de sismicidad en la superficie asociado al Sistema de fallas de Pichilemu presentado en Farias et al. (2011). En rojo se
presentan las fallas normales, en negro con triangulos las fallas inversas. Adaptado y modificado de Farias et al. (2011).
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La formacion de este segmento de Chile se habria formado en el ciclo tecténico Gondwanico, a partir de la
colision de Chilenia, cuyo terreno constituiria la litosfera continental en la cual evolucion6 el margen de
Chile Central. A partir de la colisidn de Chilenia se habria establecido un sistema de subduccién desde el
Carbonifero Superior hasta el Pérmico Inferior [Farias, 2007], generando principalmente acrecion frontal y
basal, y cuencas de antearco debido a extension trasarco [Richter et al., 2007; Willner et al. 2008]

En el ciclo tecténico pre-Andino (del Pérmico Superior al Jurdsico Inferior), asociado a un periodo de
subduccion lenta o sin subducciéon, el margen cambia a un régimen extensional, donde se crean cuencas
extensionales de orientacion NNW-SSE asociadas a zonas de debilidad por las suturas de la acrecién de
terrenos paleozoicos [Charrier et al., 2014].

El ciclo tectonico Andino comenzé en los tiempos del Jurdsico Superior una vez que el periodo inactivo del
movimiento de la placa descrito anteriormente llegé a su fin y la subduccién renové su actividad. La
actividad de subduccidn renovada ha creado el magmatismo del arco Andino que ha continuado casi
ininterrumpidamente hasta el dia de hoy [Charrier et al., 2014]. La evolucidn de este ciclo tectdnico se
describe en tres etapas:

- La 1ra etapa del ciclo Andino, comprendido entre el Jurasico Superior-Cretacico Superior, el
movimiento de las placas tectdnicas se vuelve a activar, y con ello se genera la activacién e
intensificacion de la subduccion. Con la activacion de la subduccion se genera el desarrollo de un arco
magmatico, esencialmente orientado norte-sur a lo largo de la Cordillera de la Costa actual y una
cuenca al este del arco [Charrier et al., 2014].

- En la 2da etapa del ciclo Andino, entre Cretdcico tardio y el Paleégeno temprano, se produce una
reduccién del angulo de subduccién por debajo de América del Sur. Este nuevo angulo genera el
desplazamiento del arco magmatico hacia el este, formando una cuenca continental al oeste del nuevo
arco.

- Por ultimo, en la 3ra etapa del ciclo Andino (comprendido desde el Paledgeno temprano al presente), la
evolucion tectdnica fue controlada por los movimientos relativos entre Sudamérica y la placa de Nazca.
En esta etapa, la tasa de convergencia vario desde tasas crecientes (entre 49.5 Ma y 42 Ma [Pilger 1984;
Pardo-Casas & Molnar, 1987], y entre los 26 Ma y 12 Ma [Pilger 1984; Pardo-Casas & Molnar 1987]), a
tasas decrecientes (entre 42 Ma y 26 Ma [Pilger, 1984; Pardo-Casas y Molnar, 1987; Somoza, 1998], y
desde hace 12 Ma hasta el presente), lo que generd un reajuste entre la posicidn de la placa ocednica 'y
la placa continental. En este reajuste la placa ocednica adoptéd un movimiento casi ortogonal con
respecto al margen continental [Yafez et al., 2002]. Estas modificaciones el movimiento de las placas y
las tasas de convergencia causaron variaciones importantes del régimen tecténico en el margen
continental, expresado en el antearco (es decir, el lado occidental de los Andes) mediante alzamiento y
deformacion extensional, strike-slip, y deformacion compresional [Hartley et al. al. 2000]. Finalmente,
este estado bajo compresién de la zona generd un cambio en las condiciones del margen, cambiando de
condiciones erosivas a condiciones acrecionarias [Melnick y Echtler, 2006]. Hoy en dia, este segmento
del margen se mantiene en un régimen tecténico acrecionario [Bangs & Cande, 1997], con una cufia de
acrecion frontal que se extiende a unos 40 km tierra adentro desde la fosa (Figura 3.2) [Contreras-Reyes
et al., 2010].
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Figura 3.2: Diagrama de las estructuras del segmento del Maule y su tectdnica actual basada en modelo de velocidades
sismicas. Adaptado de Contreras-Reyes et al. (2010).

Dentro de lo rasgos morfoestructurales en la zona central, desde la fosa hasta el limite de la costa, se
presenta la plataforma continental, que tiene un ancho promedio de mas de 35 km [Contreras-Reyes et al.,
2010]. Esta plataforma incluye varias cuencas sedimentarias de hasta ~3 km de profundidad (Figura 3.2),
que se estrechan hacia la fosa y la costa [Mordojovich, 1981; Contreras-Reyes et al., 2010]. Estas cuencas,
que limitan con el lado occidental de la Cordillera Costera, consisten en secuencias sedimentarias marinas y
continentales del Cretacico al Cuaternario [Cecioni, 1983; Encinas et al., 2006].

Desde el limite de la costa, el principal rasgo morfoestructural en la zona de estudio es la Cordillera de la
Costa. Esta cordillera presenta un complejo de acrecidén paleozoico de alta presion intrusionado por un
batolito granitico [Kato, 1985]. Ademas, se han descrito fallas corticales normales con desplazamiento
reciente con orientaciones variables entre NW-SW y NNW-SSE, teniendo entre sus principales estructuras
las fallas de Laguna Verde y Quintay cerca de Valparaiso, y las fallas de Pichilemu y Topocalma en la zona de
Pichilemu [Farias et al., 2011] (Figura 3.1).
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3.1.2 Marco Local: Pichilemu

La geologia de la zona de Pichilemu (entre las coordenadas 34°S y 35°S y entre los 71.3°W y 72.1°W) se
caracteriza por presentar rocas desde el Carbonifero hasta el cuaternario (Figura 3.3). Dentro de las
estructuras principales que se aprecian la presencia del complejo metamdrfico de Pichilemu
correspondiente al Paleozoico tardio, y cuerpos intrusivos, depdsitos marinos y continentales del Nedgeno.
Sin embargo, debido a la vegetacion y el suelo espeso, la exposicion al afloramiento es pobre [Farias et al.,
2011]. Morfolégicamente, esta region tiene una superficie de bajo relieve que corresponde a una
plataforma marina neogénica tardia [Encinas et al., 2006] interpretada a partir de su relacion con depdsitos
marinos de transicidn costera y caracteristicas morfoldgicas. [Farias et al., 2011]

72°W 71°30'W
1

34°S
Sedimentos del Cuaternario
Punta Topocalma
Deposito volcanico de 2.7 Ma

Sedimentos continentales del Plioceno

Sedimentos marinos del Mioceno al Plioceno temprano

Rocas sedimentarias del Mesozdico

OCEANO PACIFICO

Intrusivos del Jurdsico temprano
34°30'S 4
Meta-pelita del Carbonifero tardio al Pérmico

Intrusivos del Carbonifero

Traza de sismicidad en la superficie
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Figura 3.3: Mapa geoldgico de la region de Pichilemu. Las estructuras neotectdnicas de la region de Pichilemu
corresponden a 2 grupos: las lineas rojas corresponden al grupo de estructuras extensionales mientras que las negras
son estructuras compresivas. Adaptado de Farias et al. (2011).

Sobre la tectdnica local, el complejo metamérfico de Pichilemu ha sido interpretado como un antiguo prisma
acrecional separado en una serie occidental (alta presion y baja temperatura asociada con acrecion basal) de
una serie oriental (baja presidn y alta temperatura asociada con acrecién frontal) por la falla de Pichilemu-
Vichuquén [por ejemplo: Willner, 2005; Willner et al., 2005; Richter et al., 2007; Willner et al., 2009]. La
formacién de este complejo metamorfico se asocia como el resultado de acrecidn frontal y basal en un
sistema de subduccidn activo formado en el ciclo tecténico Gondwanico (Mississipian-Lopinggian) [Charrier
et al., 2014]. En este sistema primero se formo la serie oriental asociado a una antigua cufia de la cuenca del
antearco que se metamorfizé por un gradiente P-T bajo [Richter et al., 2007; Hervé et al., 2013], y luego se
formaron las series occidentales en donde una serie de sedimentos formaron el prisma basal bajo un
gradiente de alta P-T. [Hervé et al., 2013]. Se cree que la creacidon de este complejo metamérfico comenzé
antes que la creacion del Batolito Costero presente también en la zona [Charrier et al., 2014]
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Figura 3.4: Estructuras neotectodnicas de la region de Pichilemu. Las lineas rojas corresponden al grupo de estructuras
extensionales con orientacion NW, mientras que las lineas negras son estructuras compresivas orientadas N-S a NNE-
SSW. Adaptado de Farias et al. (2011).

Las principales estructuras neotectdnicas presentes en la zona de estudio (Figura 3.4) estan asociadas a
estructuras del cuaternario, y se pueden separar en dos grupos segln sus caracteristicas de orientacion y
cinematica. En el primer grupo, P2 y P4 de la Figura 3.4 y Figura 3.5, las estructuras se encuentran
orientadas N-S a NNE-SSW, y esta relacionado con la deformaciéon compresional asociado a un efecto
producida en la etapa intersismica del ciclo sismico. En el segundo grupo, P1 y P3 en las Figura 3.4 y Figura
3.5, las estructuras estan orientadas NW-SE a NNW-SSE, y su formacién esta relacionada con la deformacion
extensional asociado a un efecto producido en la etapa cosismica del ciclo sismico [Farias et al., 2011].
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Figura 3.5: Perfiles topogrdficos muestran la elevaciones mdxima y minima de las estructuras neotectodnicas de la region
de estudio. Adaptado de Farias et al. (2011).
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3.2 MARCO SISMOLOGICO

Al igual que para el marco geotectdnico, a continuaciéon, se mostrara un marco sismolégico desde una escala
global, donde se mostrara el tipo de actividad histérica de lo zona, enfocado a un ambiente de subduccion,
hasta una escala mas pequeiia, que es la sismicidad en la zona de Pichilemu.

3.2.1  Sismicidad Regional Histérica pre-Terremoto del Maule (2010)

Previo al afio 2010, el registro histdrico de la zona central de Chile presenta al menos 4 grandes terremotos
de subduccién bien documentados: Valparaiso 1730 (M~9), Concepcién 1751, Concepcién 1835 (M~8.5) y
Valparaiso 1906 (M~8.6), y el sismo intraplaca de profundidad intermedia de Chillan 1939 [Beck et al.,
1998]. Ademas las areas de ruptura de otros terremotos de subduccidn que afectaron esta zona, incluyeron
parcialmente la zona Central, como Talca 1928 (M~7.9), Valdivia (M=9.5) y Valparaiso 1985 (Mw=8.0)
(Figura 3.6) [Darwin 1851; Comte et al., 1986; Campos et. al, 2002]. Sin embargo, no existe registro histérico
de eventos de gran magnitud asociados a sismos corticales. Teniendo en cuenta que para el afio 2010 existia
una baja cobertura de estaciones en la zona, no hay evidencia de sismicidad cortical registrada en la region
previo al terremoto del 2010 [Farias et al., 2011].
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Figura 3.6: a) Mapa de zona central de Chile. b) Largos de ruptura de grandes terremotos historica de la zona de estudio.
Lineas rojas representan el intervalo del drea de estudio. Modificado de Farias et al. (2011) y Jara-Mufioz et al. (2015).

3.2.2  Terremoto del Maule (2010)

El 27 de febrero de 2010, un megaterremoto de Mw 8.8 ocurrid a lo largo de la zona de subduccion en el
Centro Sur de Chile, mas especificamente en las costas de la Regidén del Maule, a lo largo del contacto
interplaca del margen convergente entre las placas de Nazca y Sudamérica [por ejemplo: Ruiz et al., 2014].
Este terremoto, conocido como “terremoto del Maule” por la ubicacion de su epicentro, corresponde al
sexto mayor terremoto registrado instrumentalmente a la fecha.

La ruptura del terremoto del Maule se inicié a ~36.5°S y rompid bilateralmente alcanzando un largo de
aproximadamente 450 km [Lay et al., 2010; Vigny et al., 2011; Hayes et al., 2013], entre los ~34° y ~38° S
(Figura 3.7a). Este terremoto presentd dos zonas principales de alto deslizamiento [Hayes, 2013; Lay et al.,
2010; Delouis et al., 2010; Vigny et al., 2011; Lorito et al., 2011], la primera en la parte Norte de la ruptura
principal cerca de Pichilemu, y la segunda en la parte Sur de la ruptura, cerca de la Peninsula de Arauco

18



(Figura 3.7b). La primera, coincide aproximadamente con la zona de ruptura del terremoto de 1928, y limita
al Norte con el area de ruptura del terremoto de 1985, con algunas réplicas del terremoto 2010 que se
ubican incluso al norte del limite de ruptura del terremoto de 1985 [Lange et al, 2012]. La segunda se
superpone con la regidn epicentral del terremoto de 1960 [Moreno et al., 2009; Plafker y Savage, 1970]. La
terminacidn hacia el Sur del terremoto del Maule 2010 coincide bien con lo que ha sido identificado como la
mayor aspereza de la secuencia del terremoto de 1960 [Lorito et al., 2011; Lange et al, 2012].

Las réplicas registradas durante un afio posterior al terremoto de 2010 fueron analizadas tanto por
sismdlogos chilenos como internacionales, utilizando las redes sismoldgicas que cubrieron la zona de
ruptura con una gran cantidad de instrumentos [por ejemplo: Farias et al., 2011; Lange et al., 2012; Ruiz et
al., 2014]. La distribucion de las réplicas mostré que en la parte Norte de la ruptura, donde se concentré la
mayor parte de las réplicas, se observé una intensa sismicidad cortical [Farias et al., 2011; Lange et al., 2012;
Ruiz et al., 2014].
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Figura 3.7: a) Sismicidad durante las primeras 24 horas después del terremoto principal Mw 8.8 2010. b) Zonas de
madximo deslizamiento asociadas al terremoto del Maule. Modificado de Farias et al. (2011).

3.2.3  Post-Terremoto del Maule (2010): Sismicidad cortical en Pichilemu

En la zona Norte de la ruptura del terremoto de 2010 Mw = 8.8, se observd una secuencia de sismos
corticales que se extendieron desde el contacto interplaca hasta casi la superficie (Figura 3.9) [Farias et al.,
2011; Lange et al.,, 2012; Ryder et al., 2012]. Esta actividad cortical durd varios meses presentando sus
eventos mas importantes el 11 de marzo de 2010, los cuales, con Mw = 6.9 y Mw = 7.0, presentaron
mecanismos focales normales [Farias et al., 2011; Ruiz et al., 2014].
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Figura 3.8: a) Areas de ruptura de los ultimos grandes terremotos en Chile Central, b) Sismicidad durante marzo de 2010.
Las fallas normales relacionadas con la secuencia de Pichilemu tienen sus mecanismos focales en blanco-rojo, mientras
que los mecanismos focales de las réplicas estdn en blanco-negro. Adaptado de Farias et al. (2011).
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Figura 3.9: Sismicidad cortical relacionada con la secuencia sismica de Pichilemu del 11 de marzo de 2010. Seccion
regional que muestra la relacién entre la secuencia sismica de Pichilemu (circulos rojos), sismos de la subduccion (circulos
verdes) y los sismos superficiales asociados a la Falla El Fierro (circulos azules). Adaptado de Farias et al.(2010b) y Farias
etal (2011).

Aron et al. (2015) sugiere que el estilo estructural de la regidn del Maule estda dominado por fallas normales
de escala kilométrica que han estado activas por lo menos en todo el cuaternario y cuya historia cinematica
persistente probablemente representa miles de ciclos sismicos de subduccidn.
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La ocurrencia de la secuencia sismica con mecanismos focales normales ocurridos post terremoto de
Mw=8.8 se asocia a la deformacion extensional desencadenada por la liberacion de la deformacién durante
terremotos de subduccion, mientras que la deformacién compresiva seria favorecida por la acumulacion de
deformacion en el periodo intersismico. Ademas, las alteraciones en el campo de estrés producidas por el
terremoto del Maule, sumado al probable aumento de circulacién de fluidos en zonas de debilidad cortical
preexistente en el antearco, habrian favorecido la activacién de la Falla de Pichilemu [Farias et at., 2011].
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CAPITULO 4. DATOSY METODOLOGIA

4.1 ADQUISICION Y PROCESAMIENTO DE DATOS

4.1.1  Adquisicién de Datos

Los registros utilizados en el presente trabajo provienen de 2 redes de estaciones sismoldgicas instaladas en
dos periodos de tiempos diferentes:
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Figura 4.1: Localizacion de las estaciones sismicas usadas en este estudio. Los triangulos amarillos muestran la red
temporal instalada el afio 2010, y los tridngulos rojos la red temporal instalada el afio 2017.
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1. Red temporal post-terremoto 2010

Inmediatamente post-terremoto del 27 de febrero del afio 2010, Farias et al. (2011) instalaron una red
temporal en la zona de Pichilemu. Esta red estuvo compuesta por 8 estaciones sismoldgicas de periodo
corto (4.5 Hz), y registraron de forma continua la sismicidad de la zona entre marzo y junio del 2010. La
distribucion de las estaciones se muestra con tridngulos amarillos en la Figura 4.1, y el detalle de la
informacion en la Tabla 4.1.

Estacion Registrador Latitud Longitud Elevacion (msnm)
BUCD ST02 34°39'08.4" S 72°02'29.4" W 94
DUAD TS1/ST09 34°54'22.2"S 72°09'58.8" W 147
HUAD ANG / STO4 34°58'42.6" S 71°48' 04.2" W 23
LOLD ST11 34°43'31.2"S 71°38'24.6" W 121
NAND SM1 /ST03 34°38'57.6" S 71°12'24.0" W 183
NAVD AN8 33°57'09.6" S 71°49'52.2" W 15
PERD AN3 34°28'41.4"S 71°28'34.2" W 122
PICD SDO5 34°23'13.2"S 71°59'31.2" W 26

Tabla 4.1: Ubicacion de las estaciones de la red temporal del afio 2010.

2. Red temporal Pichilemu 2017

Durante los meses enero y marzo del 2017, en el marco del proyecto CEVICHE?, se generd la oportunidad de
estudiar nuevamente esta zona. Gracias al apoyo instrumental del Dr. Andreas Rietbrock de University of
Liverpool y del proyecto FONDECYT 1161806, se instald una red sismoldgica temporal en los alrededores de
Pichilemu. La red estuvo compuesta por 21 estaciones sismoldgicas instaladas en forma de grilla de 7 x 3 (7
de Norte a Sur y 3 de Este a Oeste, con un espaciamiento de entre 15 a 20 km entre cada una) entre las
latitudes 34°S y 35°S (abarcando las zonas desde Navidad hasta lloca). La distribucion de las estaciones se
muestra con tridngulos rojos en la Figura 4.1, y el detalle de la informacién en la Tabla 4.2.

2 Crustal Examination from Valdivia to lllapel to Characterize Huge Earthquakes (CEVICHE): Proyecto de
colaboracion entre investigadores del Departamento de Geofisica de la Universidad de Chile y el Instituto de
Investigacion GEOMAR (Helmholtz Centre for Ocean Research Kiel) de Alemania, University of Texas at
Austin y la Oregon State University de Estados Unidos
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Estacion Registrador Latitud Longitud Elevacion (msnm)
PCO1 ANA 34°04'28.1"S 71°55'43.1" W 214
PC02 ANB 34°12'49.0"S 71°59'10.2" W 13
PCO03 AN9 34°23'00.0" S 71°58'21.0" W 54
PCO4 AU 34°30'42.9"S 72°00'39.5" W 116
PCO5 APA 34°39'39.3"S 72°03'00.2" W 59
PCO6 ALz 34°48'21.9"S 72°07'27.2" W 137
PCo7 AMO 34°56'56.9" S 72°10'47.2" W -1
PC08 ALR 34°04'49.3"S 71°44' 26.5" W 228
PC09 ALP 34°14'22.4"S 71°44'48.4" W 254
PC10 ALN 34°24'16.0"S 71°46'47.4" W 241
PC12 AML 34°44'22.1"S 71°49'29.1" W 110
PC13 AMK 34°51'59.2"S 71°53'31.1"W 27
PC14 AMZ 35°01'06.2"S 71°55'32.3"W 13
PC15 ALL 34°07'12.9"S 71°33'35.9" W 112
PC16 ALT 34°16'01.4"S 71°33'12.7"W 132
PC17 ALS 34°25'39.0"S 71°35'19.2" W 148
PC18 ANE 34°37'10.0" S 71°37'55.4" W 109
PC19 AM9 34°46'10.9" S 71°40'12.4" W 117
PC20 AM4 34°55'21.5"S 71°40'02.6" W 115
PC21 AMP 35°02'34.3"S 71°43'08.4" W 51

Cada estacion de la red 2017 consistio en un gedfono tri-axial (3D Geophone HL-6B 4.5 Hz), un digitalizador
DATA-CUBE3 de Omnirecs, una antena de GPS para determinar el tiempo, y una bateria de 12V para
proporcionarle energia al sistema. Las estaciones registraron con una frecuencia de muestreo de 200

Tabla 4.2: Informacidn de las estaciones de la red temporal del afio 2017.

muestras/seg y de forma continua desde el 13 de enero hasta el 6 de marzo del 2017.

Durante el periodo de medicidn, la zona de estudio estuvo afecta a los incendios forestales en Chile de 2017
que se generaron en las zonas centro y sur de Chile. Debido a esta emergencia nacional, la informacién

registrada por algunas estaciones presento un alto nivel de ruido.
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Gedfono
tri-axial

Cubo
igitalizador

Figura 4.2: Ejemplo una estacion de la red temporal instalada el afio 2017.
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4.1.2 Procesamiento de datos:

El procesamiento de los datos obtenidos por las redes sismicas temporales consistio primero en la
identificacidon de los tiempos de llegada de las ondas P y S de los sismos registrados, una vez que sus
formatos fueron adaptados a un formato estandar. El proceso de autopicking involucra una localizacion
preliminar de los hipocentros, utilizando un modelo 1D de velocidades.

Cabe destacar que, de la red sismica temporal instalada el afio 2010, Farias el at. (2011) procesaron los datos
obtenidos entre el 28/02/2010 al 12/03/2010, obteniendo un registro de 1741 sismos (Tabla 4.4). Los
procedimientos que seran explicados a continuacién fueron utilizados en el registro del 05/05/2010 al
04/06/2010 de la red sismica temporal instalada el afio 2010, y en todo el registro de la red temporal del
afio 2017, incluyendo mas especificamente los registros desde el 13/01/2017 al 08/03/2017.

4.1.2.1  Transformacion de formatos
Los datos de los 2 periodos de tiempo fueron registrados en 3 formatos diferentes:

e  MiniSEED: Standard for the Exchange of Earthquake Data (SEED) es un formato de datos disefiado a
finales de los 80s, el cual esta destinado principalmente para el almacenamiento e intercambio de datos
de serie de tiempo sismoldgicas y metadatos relacionados. MiniSEED es un subconjunto estandar de
SEED que es usado para datos de series de tiempo. El formato es mantenido por la International
Federation of Digital Seismograph Networks) [Incorporated Research Institutions for Seismology (IRIS)].

e SeisLlog: Es un sistema de adquisicion de datos para registrar terremotos desarrollado por la
Universidad de Bergen (Noruega) el afio 2001 con el fin de ser de uso general.

e CUBE: Es un formato propio de los digitalizadores DATA-CUBE3, disefiados por Omneric, entregan los
datos registrados.

Para trabajar con los datos fue necesario transformar todos los archivos a formato SAC con una duracion de
24 horas. Los archivos CUBE, fueron transformados primero a formato miniSEED mediante el cédigo abierto
“cube2mseed” de la compilacién GIPPtools, proporcionado por el Helmholtz Centre Potsdam. Los archivos
formato Seislog fueron también transformados primero a miniSEED mediante un cédigo escrito el lenguaje
de programacién Perl. Con todos los archivos ya en formato miniSEED, éstos fueron transformados a
formato SAC mediante un cddigo hecho en Python.
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4.1.2.2  Identificacion de los tiempos de llegada de ondas y localizacién de sismos

Para construir la base de datos con los tiempos de llegada de las ondas P y S de cada estacidn se utilizé el
programa autopicker desarrollado por el Dr. Steven Roecker (RPI, NY, USA). Este programa consiste en una
serie de rutinas que detectan sismos registrados en una serie de tiempo, entregando como resultado una
base de datos con la localizacién de los sismos detectados y los tiempos de llegadas de las ondas P y S. El
diagrama mostrado en la Figura 4.3 explica en detalle cada rutina.

Rutina eDetalle
makeld eGenera modelo 1D de VpyVsenZ
c2f eGenera un modelo de velocidades para la grilla en 3D
runsphfdt eGenera tablas camino-tiempo para cada estacion

eDetecta potenciales tiempos de llegada de ondas P y S [Kushnir et

gest_beta al. 1990]

collect_event eGenera una lista de posibles sismos

. eGenera/guarda ventanas con las series de tiempo de los posibles
window_sac_beta .

sismos
e Filtra y genera una base de datos final de los sismos detectados
v runall_rest_beta (hipocentro y tiempo inicio de los eventos) y los tiempos de
llegada de las ondas P y S.

Figura 4.3: Esquema general de las rutinas principales utilizadas por el programa autopicker.

El programa se utilizé de igual forma para los datos no procesados de datos del afio 2010 (del 05/05/2010 al
04/06/2010), y todos los datos del registro del afio 2017 (del 13/01/2017 al 08/03/2017).

Este programa requiere un modelo 1D inicial de velocidades de ondas P y S para la primera localizacion de
los sismos, que se presenta en la Figura 4.4a. El modelo utilizado en el presente trabajo corresponde a un
modelo de velocidades determinado en Comte et al. (2016).
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Figura 4.4: Modelo 1D de velocidad para las ondas P y S. a) Representa el modelo 1D de velocidades de ondas P
(izquierda) y ondas S (derecha) hasta los 70 km de profundidad (modificado de Comte et al., 2016). b) Modelo inicial de
velocidades de ondas P (izquierda) y ondas S (derecha) extrapolado en 2 dimensiones generando un modelo de capas
planas, donde sdlo existe variacion de velocidad en el eje Z, para la zona de estudio.
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Posteriormente, se parametriza la superficie a estudiar, generando una grilla 3D inicial de velocidades de
ondas P y S en la zona de estudio. Para generar la grilla 3D, primero se definieron los parametros que la
definen (Figura 4.5a), los cuales consisten en: el ancho de los elementos de grilla, que para este caso se
fueron equiespaciados a intervalos de valor h (en km) para las direcciones latitud, longitud y profundidad; y
el numero de elementos de grilla a utilizar en cada eje (ncx, ncy, ncz). La Tabla 4.3 presenta el detalle de los
valores del pardmetro utilizado para cada red.

Posteriormente,

2010 2017
h [km] 4 2
N° elementos en longitud (ncx) 38 40
N° elementos en latitud (ncy) 58 62
N° elementos en profundidad (ncz) 30 50

Tabla 4.3: Parametros de parametrizacion de la grilla 3D para programa autopicker

Luego, con los parametros definidos se utilizd la rutina make1D para extrapolar el modelo de velocidades 1D
seleccionado, a un modelo de velocidad asociado a la zona de estudio, obteniéndose un modelo de capas
planas tanto para Vp como Vs (Figura 4.4).

Y finalmente, se extrapold el modelo 1D de capas planas a la grilla 3D utilizando la rutina c2f. Primero se
define una coordenada inicial (esquina NE de la grilla) y asociando cada elemento de grilla a una velocidad
(Figura 4.5b). Para este modelo, las coordenadas iniciales fueron:

- Red 2010:-72.7°W, -33.5°S, y una altura de 4000 m.s.n.m.
- Red 2017:-72.3°W, -34.0°S, y una altura de 2000 m.s.n.m.

Coordenada -
b) inicial e
(esquina NE) N S

X
Nivel
ncz del
mar
|+ /
<-//‘/1
/;
//
|~
ncy nex
z

Figura 4.5: a) Grilla 3D generada segun los siguientes pardmetros: ancho del elemento de la grilla (h) en kilémetros, el
numero elementos en longitud (ncx), numero elementos en latitud (ncy), y numero elementos en profundidad (ncz). b)
Ejemplo de un modelo de velocidades 1D capas planas extrapolado para la grilla 3D parametrizada en a).
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Figura 4.6: Area de los filtros utilizados por los programas autopicker (rojo) y de tomografia (azul).

Con la grilla parametrizada y la zona definida, se procede a la identificacion de los tiempos de llegada de
ondas y localizacion de sismos, definido principalmente por los siguientes 4 pasos:

1.

Crear tablas camino-tiempo: Para la generacién de las tablas camino-tiempo se utilizé la siguiente

informacion de entrada:

e Localizacion espacial de las estaciones (latitud, longitud y elevacién) mostrados en las Tabla 4.1y
Tabla 4.2.

e Modelo de velocidades inicial en 3D.

Y luego, utilizando la rutina runsphfd, se generaron las tablas camino-tiempo para cada estacion

Detectar posibles tiempos de llegada: Para la deteccidn de los potenciales tiempos de llegada, la rutina
gest_beta utilizé un filtro de Bessel, con un ancho de banda de 1 — 30 Hz, generando una lista al final del
proceso.

Generar lista de posibles eventos: Para relacionar los tiempos detectados en las diferentes
estaciones y asociarlos a un mismo evento sismico, la rutina collect_event utiliza la lista de
potenciales tiempos de llegada, y los siguientes parametros para generar una lista de posibles
sismos:

o Minimo de fases detectadas: 4
o Maximo de tiempo entre detecciones para permitir una asociacion: 10 seg.
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3. Filtrar lista y generar la base de datos final: Con una lista de posibles eventos, la rutina runall_rest_beta
realiza las funciones de localizar y filtrar los sismos (segln su calidad y localizacién) para generar la base
de datos final de sismos.

Los parametros utilizados para filtrar fueron los siguientes:

e Localizacidn: Seutilizaran sélo aquellos sismos cuyos hipocentros se encuentren dentro de la zona
cubierta por la red sismica, lo que corresponde al siguiente volumen (Figura 4.6, linea roja):
o Longitud: -71.5°W a -72.5°W
o Latitud: -34°S a -35.1°S
o Z:2 km sobre el nivel del mar a 100 km de profundidad

e Calidad de los sismos: Se eliminan los eventos que no cumplen con las siguientes caracteristicas:
o Minimo de fases detectadas: 4
o Maximo residual: 2 s
o Maxima desviacion estandar :1.5 s

Finalmente, la rutina proporciona los siguientes resultados:

e Detalles de cada sismo:
- Eltiempo de inicio (afio, mes, dia, hora, minuto, segundo)
- Hipocentro (longitud, latitud, profundidad)
- Numero de fases P y S utilizadas para la localizacion

e Detalle de las fases usadas en la localizacién de cada sismo:
- Estacién donde fue registrada
- Tiempo de arribo (afio, mes, dia, hora, minuto, segundo)
- Tipodeonda(PoS)
- Peso

Como resultado del registro procesado de esta etapa, se obtuvo una base de dator total compuesta por
1894 sismos, con 17,702 tiempos de llegada de ondas P y 10,941 de ondas S. Para completar la data final a
utilizar en este trabajo, se le agregé el registro de 1741 sismos procesados por Farias et at. (2011), quedando
una base de datos final compuesta por 3,635 sismos, con 25,990 tiempos de llegada de ondas Py 19,176 de
ondas S. El detalle final de la data por red se puede apreciar en la Tabla 4.4.

Fechas de medicion N°sismos N°ondasP N°ondas$S
28/02/2010 — 13/03/2010 1,741 8,288 8,235
L0060 05/05/2010 - 04/06/2010 401 1,673 1,478
13/01/2017 — 08/03/2017 1,493 16,029 9,463

TOTAL 3,635 25,990 19,176
Tabla 4.4: Detalle de la data de sismos utilizados para la inversion de la tomografia
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4.2 METODOLOGIA: TOMOGRAFIA SISMICA PASIVA 3D

Para obtener la tomografia sismica pasiva 3D, es necesario realizar un proceso iterativo en el cual, en forma
simultanea, se realiza la relocalizacién hipocentral de la sismicidad (problema directo), y se invierten las
velocidades de onda P y S para obtener un nuevo modelo que se ajuste a la nueva relocalizacién (problema
inverso).

Para realizar este proceso, se utilizé la metodologia de inversién conjunta descrita en Roecker et al. (2004,
2006), y detallado en Comte et al. (2016).

La implementacién de esta metodologia fue realizada mediante una secuencia de rutinas desarrolladas por
Dr. Steven Roecker (RPI, NY, USA). El diagrama mostrado en la Figura 4.7 explica en detalle la funcién de
cada rutina de la metodologia.

Rutina eDetalle
makeld eGenerar modelo 1D de Vpy Vs
> c2f eExtrapola un modelo de velocidades para grilla 3D
runsphfdt eGenera tablas de los tiempo de viaje para cada estacidon
sphfdloc eLocalizacion de hipocentros usando Spherical FD time files
locfilt eFiltra los sisrpos I(?caliza.d-os en la rutina anterior segun el
volumen de interés a utilizar
sphrayderv -G.enera derivadas de lentitud (dt/ds) y las derivadas del
hipocentro (dt/dh)
makehyps eGenera la Matriz G (de GAm = 1)
runlsqr eResuelve el problema inverso por Igrs.
makenewmod eGenera un nuevo modelo de Velocidades

Figura 4.7: Esquema general de las rutinas principales utilizadas por el programa de tomografia.

Agrupando las rutinas, se tiene que el problema directo utiliza las rutinas makeld (s6lo para la primera
iteracion), c2f, runsphfdt, sphfdloc y locfilt para la relocalizacién de los sismos. Y el problema inverso utiliza
las rutinas sphrayderv, makehyps, runlsqr y makenewmod para la generaciéon del nuevo modelo de
velocidades.
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4.2.1  Rutinas del problema directo

En el método de inversidn conjunta, el problema directo determina el tiempo de inicio del sismo, y la
localizacion de su hipocentro basado en el modelo de velocidades obtenido a partir de la Ultima iteracion.

Para determinar el tiempo de inicio y la relocalizacion del hipocentro de los sismos, las rutinas asociadas a la
solucion del problema directo utilizan la siguiente informacién de entrada:

e Localizacion espacial de las estaciones: latitud, longitud y elevacién (Tabla 4.1 y Tabla 4.2).

e Registro de tiempos de llegada de ondas P y S a las estaciones:
o La data inicial entregada al programa esta compuesta por 3,635 sismos, con 25,990
tiempos de llegada de ondas P y 19,176 de ondas S, y se encuentra detallada en la
Tabla 4.4.

e Modelo de velocidad de ondas Py S:
o Enla primera iteracion, este programa utiliza la rutina makeld, para definir el modelo
de velocidades de ondas P y S inicial para realizar la primera localizacion de los sismos
(Figura 4.4).
o Posteriormente, utilizara el modelo de velocidades obtenido en la iteracion anterior.

Inicialmente, este programa utiliza la misma secuencia inicial del programa autopicker, en donde, la rutina
c2f parametriza la superficie a estudiar, generando una grilla 3D inicial de velocidades de onda P y S (Figura
4.5).

Para el caso de la tomografia se utilizaron los siguientes pardmetros:

Tomografia
h [km] 2
N° elementos en longitud (ncx) 58
N° elementos en latitud (ncy) 78
N° elementos en profundidad (ncz) 35
N° Total de elementos en la grilla 158,340

Tabla 4.5: Parametros de parametrizacion de la grilla 3D para la tomografia

extrapolando el modelo de velocidades a la grilla 3D desde la coordenada inicial: -72.4°W, -33.8°S, y una
altura de 2000 m.s.n.m.

Luego, utilizando la rutina runsphfdt se generaron las tablas camino-tiempo asociada a cada estacidén, y
finalmente, con la rutina sphfdloc se determina la relocalizacién del hipocentro de los sismos.

Una vez que se obtiene la relocalizacion del hipocentro de los sismos, se realizé un filtro de la base de datos
de los sismos que se utilizard en el problema inverso, utilizando la rutina locfilt. En este proceso, los sismos
se filtran segln su calidad y localizacion. Lo parametros utilizados en este problema fueron los siguientes:

e Localizacion: Se guardaron en la base de datos sélo aquellos sismos cuyos hipocentros se
encuentren dentro de la zona cubierta por la red sismica, lo que corresponde al siguiente volumen
(Figura 4.6, linea azul):

o Longitud: -71.10°W a -72.26°W
o Latitud: -33.90°S a -35.14°S
o Z:2km sobre el nivel del mar a 65,6 km de profundidad
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e Calidad de los sismos: Se eliminan los eventos que no cumplen con las siguientes caracteristicas:
o Minimo de fases detectadas: 6
o Maximo residual [s]: 0.5
o Maximo residual [%]: 5%
o Maxima desviacion estandar [s]: 0.5

4.2.2  Rutinas del problema inverso

En el método de inversidn conjunta, el problema directo determina un nuevo modelo de velocidades que
ajuste de mejor manera el registro de los tiempos de llegada de las ondas Sy P a las estaciones.

Para partir, se utilizé la rutina sphrayderv para calcular las derivadas de lentitud (dt/ds) y del hipocentro
(dt/dh), utilizando la siguiente informacion de entrada:

e Localizacion espacial de las estaciones: latitud, longitud y elevacién (Tabla 4.1 y Tabla 4.2).

e Modelo de velocidades anterior: En la primera iteracion se utiliza el modelo inicial 1d de capas
planas. En las siguientes iteraciones se utilizard el modelo de velocidades obtenido en la iteracidon
anterior.

e Registro de sismos: Base de datos con el tiempo de inicio y la relocalizacién del hipocentro de los
sismos obtenidos por el problema directo, ademas de sus respectivas fases de ondas P y S asociadas
a cada evento.

Ademas de entregar las derivadas, la rutina sphrayderv proporciona un resumen del error asociado al ajuste
del modelo con los datos, entregando los siguientes resultados:

e Varianza general de los datos

e Desviacion estandar del modelo de velocidad

e Raiz media cuadrada totales de los residuales (RMS)
e Chi-cuadrado

e Numero de sismos utilizados

e Numero de fases P y S utilizadas

Cabe destacar que este resultado representa al ajuste del modelo de velocidades obtenido en la iteracion
anterior.

Posteriormente, se genera la matriz G del problema inverso (GAm = r) utilizando la rutina makehyps.

Para resolver el problema inverso, se utilizé la rutina runisgr, la cual resuelve el problema mediante el
método de minimos cuadrados amortiguados, generando finalmente un archivo con perturbaciones
asociadas a la lentitud de P y S. Y finalmente, utilizando la rutina makenewmod, se generd el nuevo modelo
de velocidades de onda.
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423 Seleccion del modelo final

Para el caso del presente trabajo, los parametros: factor de amortiguamiento (8), utilizado por runlsqr, para
la solucion del problema inverso, y la ventana de suavizamiento, utilizado por makenewmod, para
determinar el modelo final, se hicieron variar obteniendo diferentes modelos. El objetivo de estas pruebas
fue evaluar los efectos de estos parametros en el resultado final, y poder determinar el modelo que mejor
ajuste los datos.

En total se realizaron 9 pruebas, variando los pardmetros como de detalla en la Tabla 4.6.

Ventana de suavizamiento km
x=17 x=25 x=3
y=7 y=5 y=3
z=175 z=3 z=1
Factor 0=1 Prueba 1 Prueba 4 Prueba 7
de 6=10 Prueba 2 Prueba 5 Prueba 8
amortiguacion 6 =100 Prueba 3 Prueba 6 Prueba 9

Tabla 4.6: Detalle de los parametros a variar en cada una de las inversiones de prueba a realizar.

Para cada prueba, se realizaron un total de 15 iteraciones, y se utilizaron los criterios de desviacion estandar
(0y,) y raiz media cuadrada totales de los residuales (RMS,,) para analizar su ajuste del modelo.

Como se observa en la Figura 4.8, a medida que aumenta el factor de amortiguacién y disminuye la ventana
de suavizamiento, la desviacién estandar y el RMS disminuyen. Ademas, analizando la variacion de o y del
RMS segun el numero de iteraciones, se puede observar que, inicialmente, la desviacién estandar y el RMS
tienden a disminuyen. Sin embargo, a medida que se avanza en las iteraciones, se generan puntos de
inflexion, generando minimos y maximos locales en estos valores.

Para elegir el mejor modelo de cada prueba se utilizé, como criterio de seleccion, la primera minima
desviacion estandar obtenida por cada modelo, marcada con un circulo en la Figura 4.8a.

Para realizar una comparacién gréfica, se construyé el mismo perfil (-72.44°W, -34.25°S; Azimut = N108°E)
en todos los modelos. Como se observa en la Figura 4.9, una ventana de suavizamiento pequefia puede
generar artefactos, como se aprecian en los modelos de las pruebas 7, 8 y 9. Ademas a medida que la
ventana aumenta, el modelo se vuelve mas suave.

Finalmente, para el modelo final, se decidié utilizar una ventana movil de suavizamiento de 7 km en
direccién N-S y W-E, y 5 km en la direccion de profundidad, debido a que, con ventanas mas pequeiias, los
modelos se vuelven muy rugosos. Y un factor de amortiguacion = 100, ya que presenta el modelo con menor
desviacidon estandar asociada a esta ventana de suavizamiento.
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Figura 4.8: a) Variacion de la desviacion estdandar en funcién del numero de iteraciones realizada para cada prueba. b) Variacion
del RMS en funcion del numero de iteraciones realizada para cada prueba. El primer minimo (tanto de Desviacion estandar como
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RMS) obtenido por cada modelo de prueba es representado por un circulo en el grdfico.
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Figura 4.9: Resultado del perfil -72.44°W, -34.25°S y azimut N108°E obtenido en cada uno de los modelos de prueba para
determinar la variacion del modelo en funcion de los pardmetros “factor de amortiguacion” y “ventana de
suavizamiento”

Con los pardmetros seleccionados, se volvid a realizar la inversién, pero esta vez con 30 iteraciones, con el
objetivo de evaluar como varia la solucidn a través de las iteraciones., utilizando la desviacion estandar
como parametro de comparacion. En la Figura 4.10a, que representa la variacion de la desviacién estandar
en funcién del numero de iteraciones, se puede observar una curva con alta pendiente hasta
aproximadamente la iteracién 5, pasando luego a una pendiente mas suave. Esto se complementa con
variacidn de la desviacidén estandar entre cada iteracion mostrado en la Figura 4.10b, donde se observa una
brusca caida en la variacidon de la desviacién estandar hasta la iteracion 5, para luego tener una variacién
fluctuante bajo 0.001, llegando a una variacién igual a 0 en la iteracion 16.
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Figura 4.10: a) Variacion de la desviacion estandar en funcion del nimero de iteraciones realizada para la inversion
hecha con los pardmetros seleccionados para determinar el modelo final: ventana mdavil de suavizamiento de 7 km en
direccion N-S'y W-E, y 5 km en la direccion de profundidad, y un factor de amortiguacién = 100. b) Variacion de la
desviacion estdndar entre cada iteracion, en funcion del numero de iteraciones.

Para realizar una comparacién grafica, se construyo el mismo perfil (-72.44°W, -34.25°S; Azimut = N108°E)
en todos los modelos obtenidos de las 15 primeras iteraciones y se graficé la variacién de los modelos Vp, Vs
y Vp/Vs con respecto al modelo obtenido en la iteracién anterior. Como se puede observar en las Figura
4.11, la mayor variacion del modelo de Vp alcanza +0.03 km/s y ocurre en las primeras 5 iteraciones. Luego
de la quinta iteracidn, la variacién decae, llegando a ser de maximo +0.01 km/s por cada iteracion. Un efecto
similar ocurre con los modelos Vp y Vp/Vs (Figura 4.12 y Figura 4.13), donde para Vs la mayor variacién
ocurre en las primeras 4 iteraciones, para luego decaer llegando a ser practicamente nula en las ultimas
iteraciones.

Por lo anterior se deduce que, si bien un mayor nimero de iteraciones en este caso representa un mejor
modelo, la variacién entre un modelo y otro después de las primeras iteraciones no es mayormente
relevante. Finalmente, se decide utilizar el modelo obtenido en la iteracion 15.
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Figura 4.11: Variacién de la velocidad de onda P (AVp) con respecto al modelo obtenido en la iteracién anterior.
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Figura 4.12: Variacién de la velocidad de onda S (AVs) con respecto al modelo obtenido en la iteracién anterior.
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Figura 4.13: Variacidn de la razén Vp/Vs con respecto al modelo obtenido en la iteracion anterior.
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4.3 RESOLUCION DE LA TOMOGRAF(A: TABLERO DE AJEDREZ O CHECKERBOARD

Para todos los métodos de inversion, en particular para la estimacion de modelos de tomografia, es
necesario realizar pruebas tanto con datos provenientes de mediciones experimentales como con datos
sintéticos para estimar el nivel de robustez del modelo de velocidades obtenido.

Un método para estimar la resolucién de la inversion de los tiempos de llegada es la prueba checkerboard.
Este método introduce perturbaciones positivas y negativas al modelo inicial en forma de prisma, para
luego, con el modelo perturbado, generar e invertir nuevos datos sintéticos.

El proceso consiste en principalmente tres partes:

1. Generar una estructura de prueba.
2. Generar datos sintéticos utilizando la estructura de prueba definida.
3. Invertir los datos sintéticos, y analizar si se recuperan las estructuras de prueba.

Para producir el checkerboard se utilizaron principalmente 3 rutinas desarrolladas por Dr. Steven Roecker
(RPI, NY, USA), checker,sphfdsyn y addnoise, complementarias al proceso descrito en la Figura 4.7 siguiendo
los siguientes 5 pasos:

1. El primer paso es, utilizando la rutina checker, perturbar el modelo inicial 1D definido con
anomalias, en este caso, prismas con un espesor definido.

2. Luego, con las rutinas c2f y runsphfd descritas en el programa autopicker, se parametrizd la
superficie a estudiar, generando la grilla 3D inicial de velocidades de onda P y S con las tablas
camino-tiempo para cada estacion.

3. Utilizando la rutina sphfdsyn, se generé una nueva base de datos sintética.

4. Con la rutina addnoise se les agrega ruido con una distribucion normal, de media cero y desviacidn
estandar determinada a los datos sintéticos.

5. Y una vez con la nueva base de datos sintética, se realizan los mismos procedimientos descritos en
la metodologia de la tomografia sismica pasiva 3D.

En el caso de este trabajo, tanto para Vp como para Vs, la estructura de prueba fue generada perturbando el
modelo inicial (mostrado en la Figura 4.4) por prismas cubicos de 6 x 6 x 6 km? con * 5% de perturbacién en
relacion con el modelo de fondo 1-D (Figura 4.14). Posteriormente, a los datos sintéticos ya generado se les
agrego ruido con una distribucion normal, de media cero y desviacion estandar = 0.07 s. Y finalmente, para
la inversion de los datos sintéticos se utilizaron los siguientes pardmetros: una ventana movil de
suavizamiento = 5 km en direccién N-S y W-E, una ventana de suavizamiento = 3 km en la direccién de
profundidad, y un factor de amortiguacion = 100. El modelo final del tablero de ajedrez se obtuvo luego de 9
iteraciones.

En el resultado general de la TRC (Figura 4.15) se observa que, del 5% de perturbacién aplicado al modelo
inicial, el patron recuperado presenta perturbaciones de hasta un + 3% para Vp, y £4% para Vs, por lo que el
porcentaje de los prismas de perturbacion recuperados de la onda S es mayor que el de la onda P.

Describiendo la variacién en profundidad, la mayor recuperacion de la perturbacién aplicada al modelo
inicial se encuentra hasta los ~30 km de profundidad, concentrado principalmente en el area central del
estudio (entre los perfiles P2 y P5). De los ~30 km hasta los ~40 km de profundidad, se observa una baja
significativa en la recuperacion de la perturbacién de velocidad inicial aplicada. Y desde los ~40 km de
profundidad se observa que practicamente no hay resolucion, quedando sélo la recuperacién de algunas
perturbaciones entregadas en la parte Sur de la zona estudiada. La baja o nula resolucion en profundidad es
causada por el menor numero de sismos a mayores profundidades.
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Respecto a la resolucidn en los bordes del drea de estudio, se observa que existe una buena resolucion
desde la costa hacia el interior, aumentando hacia el Oeste del limite costero, y disminuyendo hacia el borde
Este, viéndose mayormente disminuida en las esquinas NorEste y SurEste. La baja o nula resolucidn que se
aprecia hacia el Oeste del estudio se debe a que la cobertura de la red sismica se encuentra instalada
completamente en tierra, generando una mala cobertura azimutal de la zona. Por otro lado, la resolucion
de los bordes superior e inferior tiene una tendencia de Norte a Sur, es decir, el porcentaje de los prismas de
perturbacion recuperados en la zona Norte de nuestro estudio es menor que en la zona Sur, lo cual se puede
deber a que existié una mayor cobertura hacia el Sur de la zona de estudio que hacia el Norte.

El test de tablero de ajedrez muestra, para ambos modelos, que hay suficiente resolucién hasta 30 km de
profundidad, y entre 34°S a 35°Sy 72.1°W a 71.6°W, confirmando asi la buena resolucion estimada para las
regiones centrales mediante las pruebas sintéticas. Por lo tanto, nuestro andlisis se centra en este volumen,
el cual incluye el sistema de fallas de Pichilemu.

—-34°00'

—-34"30'

-35°00'

7N\

—72°00" -71°30"

Figura 4.14: Test de resolucién para los modelos de velocidades Vp y Vs. Los modelos iniciales 1D fueron perturbados con anomalias de
+ 5% a través de prismas cubicos de 6 x 6 x 6 km?3. Los perfiles P1 a P9 corresponden a los perfiles verticales presentados en la Figura
4.15.

43



[wy] epuessiq
08 0/ 09 0S Oy OF 0Z OL O

[wp{] pepipunjoid

[wy{] epURSI]
08 0. 09 05 Or OE 0Z OL O

[wn{] pepipunjoid

[wy] epuelsiq
08 0. 09 05 Oy OE 0Z OL O

[wp{] pepipunjoid

[9] dA™13P3YD
S

SA A d) sapppio0jan ap sojapow soj bipd uoIdNjosal ap 1531 |ap popipunfoid ua sajifiad (STt binbi4

[wy] epuessig
08 0L 09 05 Oy Ot 0Z OL O

[uny] pepipunjoid

[wyy] epueISIq
08 0. 09 05 Oy OE 0Z OL 0

[uny] pepipunjoid

[wy] eue3sig
08 0. 09 05 OF O 0Z OL O

[wn] pepipunjoid

] epuelsig
08 0. 09 05 Oy Of 0Z OL 0

[uny] pepipunjoid

[wyy] epuelsig

08 0. 09 05 Oy O

[wn{] pepipunjoid

[uy] epuelsiq
08 0/ 09 05 Oy Ot 0T Ol

T
[w{] pepipunjoid

44



[wyy] eppuessiq
08 0L 09 0s Or o0t OC OL O

0z-

[wy] @>uessig
08 0L 09 05 Or Of 0Z OL O

e

[wyy] @>uessig
08 0L 09 0s Oy Ot OC OL O

[9%] SA 3234

S

[wii] pepipunjoid

[w] pepipunjoid

[wi] pepipunjoid

[s}] pepipunjold
08 0. 09 05 Oy Of 0Z OL O

[u}] pepipunjold

[wy] @duessig
08 0. 09 05 O O 0Z OL O

[u{] pepipunjold

[wy] @>uessig
08 0L 09 0s Oy o0t 0OC OL O

[wi] pepipunjoid

(ST'v eanS14 ugENURUO))

[wy] @>ueisig
08 0. 09 05 O 0t OC OL O

%

¥
ov—g
=4
2
@
o
0=
3
oL—
0
[w] @d>uessig
08 0L 09 0s Oy oO¢ O0C Ol oowl
¥
S
c
3
o
o
@
o
=
3

[ws{] @dueISIq
0s OoF Ot

[usy] pepipunjold

45



CAPITULO 5. RESULTADOS Y DISCUSION

En esta seccidn, se presenta el mejor resultado de la tomografia sismica pasiva en la zona de Pichilemu,
obtenida con el uso conjunto de los datos obtenidos en las campafias 2010 y 2017. Este resultado final se
obtuvo luego de 15 iteraciones iniciando con el modelo 1D, obteniendo un modelo final de velocidad 3D con
una desviacidn estandar = 0.0705 y un RMS = 0.0499.

5.1 SisMICIDAD

En el proceso de inversidn conjunta, los sismos fueron relocalizados con el modelo final de velocidades. En la
Figura 5.1 se presenta la sismicidad localizada segun profundidad, y en la Figura 5.5 se presenta segun el afio
de registro del sismo (2010 y 2017).

5.1.1  Sismicidad segun localizacién

o Sismos
v Estaciones

—-34°00'

—34°30'

—-35°00'

-72°30' —-72°00' -71°30'

Figura 5.1: Sismicidad registrada por las estaciones de las redes 2010 y 2017 relocalizadas con el modelo 3D de
velocidades determinado. Los sismos estdn diferenciados segtin profundidad, esquematizado en colores. Los triangulos
invertidos negros corresponden a la ubicacion de las estaciones sismoldgicas de ambas redes. La linea azul corresponde
al dngulo asociado a la falla de Pichilemu.

46



En general, en la Figura 5.1 se puede observar 2 zonas de alta sismicidad:

- Zonal:
o Sismicidad cercana a la zona de Pichilemu.
o Presenta una sismicidad cortical, desde la superficie hasta los 30-40km aproximadamente.

o Concentrada al NorOeste de Vichuquén
o Presenta una sismicidad con profundidad intermedia (entre los 40 a 50 km
aproximadamente)

En ambas zonas, se puede observar que los sismos presentan una tendencia NW-SE y NNW-SSE (alrededor
de N145°E). Farias et al. (2011) propone que la falla de Pichilemu tiene una orientacion NW-SE y NNW-SSE,
por lo que la sismicidad de la zona 1 podria estar asociada a esta falla. La zona 2 se encuentra fuera de area
de resolucidn del estudio.

Para un mejor andlisis de la sismicidad total se generaron 3 perfiles que se aprecian en la Figura 5.2, con el
objetivo de asociar los sismos localizados con las diferentes estructuras en profundidad, donde:

e Perfil A: corresponde a un perfil perpendicular a la fosa (N120°E),
e  Perfil B: corresponde a un perfil en la direccién de la sismicidad estudiada (N145°E),
e  Perfil C: corresponde a un perfil perpendicular al perfil B (N55°E).

_33,,55 00 . —-73°30 —-73°00 —72°30 . 72 0 A —710 71 O —-70°30 33030
O Sismos ;
v Estaciones
- Peffiles
—34°00' 4"\ Rl a ik L Lol -34°00
-34°30' o | S Phn s Y e'\& oy 1 _34°30'
2 | A : ; 2 RN
-35°00' 3 P - SRR 7 A [l 35700
35°3(' ’ =) SHARUA RN\ \‘?, 35°30"
—94°00' -73°30 -73°00' -72°30' -72°00' -71°30" -71°00' -70°30'

Figura 5.2: Sismicidad registrada por las estaciones de las redes 2010 y 2017 relocalizadas con el modelo 3D de
velocidades determinado. Los sismos estdn diferenciados segun profundidad, esquematizado en colores. Los triangulos
invertidos negros corresponden a la ubicacion de las estaciones sismoldgicas de ambas redes. Las lineas negras
representan los 3 perfiles a estudiar en la zona, donde el Perfil A corresponde a un perfil perpendicular a la fosa (N120°E),
el Perfil B corresponde a un perfil en la direccion de la sismicidad estudiada (N145°E), y el Perfil C corresponde a un perfil
perpendicular al perfil B (N55°E). La zona morada representa el drea de estudio de la Figura 5.4.
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Figura 5.3: Perfiles identificados en la Figura 5.2, donde: a) es el Perfil A (perpendicular a la fosa), con azimut de N120°E;
b) es el Perfil B (en el sentido de la sismicidad), con un azimut de N145°E; y c) el Perfil C (perpendicular al perfil B), con un
azimut de N55°E. Los circulos amarillos corresponden a la sismicidad registrada por las estaciones temporales del afio
2010, y los circulos rojos corresponden a la sismicidad registrada por la red temporal del afio 2017. La proyeccion de las
estaciones utilizadas se ilustra con tridngulos invertidos amarillo (2010) y rojo (2017). La linea negra gruesa corresponde
a la subduccion graficada a partir sam_slab1.0_clip.xyz (n https://earthquake.usgs.gov/data/slab/models.php). Para

cada perfil se utilizo el siguiente intervalo de datos para las proyecciones: +1 km para el modelo de subduccion, y +100
km para la sismicidad.
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Perfil A: En la Figura 5.3a se puede identificar las siguientes zonas de alta sismicidad:

- Zona 1: Sismos localizados en el contacto de la subduccidn, entre aproximadamente los 20 y 40 km
de profundidad.

- Zona 2: Presenta una gran densidad de sismos concentrados sobre la subduccién, en la placa
continental (sismicidad cortical). Esta sismicidad se presenta desde la superficie hasta el contacto
interplaca.

- Zona 3: La sismicidad presentada en esta zona se localiza a una profundidad intermedia (entre los
35 a 50 km aproximadamente), bordeando la placa ocednica subductada.

Perfil B: Este perfil, NW-SE y NNW-SSE, fue trazado en el sentido de la falla de Pichilemu (Figura 5.3b). Se
puede apreciar sismicidad con mayor dispersién que en el perfil B, pero se mantiene una concentracién
entre los 90 y 140 km

Perfil C: Este perfil fue trazado perpendicular al perfil B (Figura 5.2), con el objetivo de visualizar la
sismicidad asociada a la falla. En la Figura 5.3c se puede observar que existe una menor dispersiéon de la
sismicidad.

Con el fin de destacar la sismicidad de la zona de Pichilemu, se construyé la Figura 5.4, donde los circulos
morados representan los sismos localizados dentro de la zona morada de la Figura 5.3. Se puede observar
que la sismicidad asociada a Pichilemu se presenta concentrada en una distribucidn lineal con un dngulo de
elevacion c.a 55°.
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Figura 5.4: Perfil C (con un azimut de N55°E) donde se resalta la sismicidad de la zona de Pichilemu (zona morada de la
Figura 5.2). Los circulos morados corresponden a la sismicidad registrada en la zona de Pichilemu, y los circulos grises
representan el resto de la sismicidad. La linea negra gruesa corresponde a la subduccion graficada a partir
sam_slab1.0_clip.xyz (https://earthquake.usgs.gov/data/slab/models.php). Para cada perfil se utilizé el siguiente
intervalo de datos para las proyecciones: +1 km para el modelo de subduccion, y #100 km para la sismicidad
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5.1.2  Sismicidad segun periodo de observacién

En la Figura 5.5 se puede observar que se registrd sismicidad en ambas redes (2010 y 2017) en
principalmente las mismas zonas, teniendo ambas redes sismicidad en la zona de Pichilemu. En la Figura
5.3c, se observa la presencia de sismicidad cortical actual en la zona del terremoto (Figura 5.5, circulos
rojos), concentrada en las mismas dreas que la sismicidad post-terremoto registrada el afio 2010 (Figura 5.5,
circulos amarillos).

Varios estudios atribuyen la activacién de la falla de Pichilemu al megaterremoto del Maule 2010 (por
ejemplo, Farias et al.,, 2011; Ryder et al., 2012; Ruiz et al., 2014). A 7 afios del terremoto principal, la
sismicidad registrada el 2017 estaria indicando que la falla continua actualmente sismicamente activa.

@ Sismos 2010 .
o Sismos 2017
v Estaciones

—-34°00'

—-34°30'

—-35°00'

-72°30' —-72°00' -71°30'

Figura 5.5: Sismicidad registrada por las estaciones de las redes 2010 y 2017 relocalizadas con el modelo 3D de
velocidades determinado. Los circulos amarillos corresponden a la sismicidad registrada por las estaciones temporales
del afio 2010, y los circulos rojos corresponden a la sismicidad registrada por la red temporal del afio 2017. Los triangulos
invertidos negros corresponden a la ubicacion de las estaciones sismoldgicas de ambas redes.
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5.2 MODELO DE VELOCIDADES 3D

El modelo presentado a continuacién fue determinado iniciando con el modelo 1D de velocidades mostrado
en la Figura 4.4, y utilizando los siguientes parametros: una ventana mévil de suavizamiento = 7 km en
direccion N-S y W-E, una suavidad = 5 km en la direccidn de la profundidad, y un factor de amortiguacion =
100. El modelo final de velocidad 3D, se obtuvo luego de 15 iteraciones, y utilizd un total 27,445 fases
obtenidas de 2,292 sismos, presentando una desviacion estandar = 0.0705 y un RMS = 0.0499.

5.21

Anomalias en Z=0y |a geologia local

Con el objetivo de interpretar el modelo de velocidades obtenido, se compararon las anomalias de velocidad
obtenidas en Z=0 con la geologia local. Para relacionarlos, primero se identificaron los cuerpos andémalos
obtenidos en Z=0 (Figura 5.6), y luego se proyectaron sobre el mapa geoldgico del area de estudio (Figura

5.7).
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Figura 5.6: Anomalias de velocidad determinadas en Z=0 km. Las figuras a) y b) representan a Vp% y Vs%
respectivamente, donde la linea punteada azul resalta las anomalias positivas de alta velocidad, y en rojo se
resalta las anomalias negativas de baja velocidad. El blanco representa al rango -1% a 1%. La figura c) representa
la razén Vp/Vs, donde la linea punteada azul representa las anomalias de alto Vp/Vs, y en rojo las anomalias de
bajo Vp/Vs. El blanco representa al rango 1.74 a 1.77.
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Figura 5.7: Geologia de la zona de estudio (Figura 3.3), con el modelo de velocidades en Z=0 km sobre ella. La descripcion
del modelo de velocidades es la misma que en la Figura 5.6.

Al observar la Figura 5.6, las anomalias de baja velocidad se extienden a lo largo de toda la zona de estudio,
presentando una tendencia NNE-SSW, bordeando el borde costero (Figura 5.6). Las anomalias de alta
velocidad se presentan al Este de las anomalias de bajas velocidades, principalmente entre -34.0°S y 34.5°,
presentando una tendencia NE-SW.

En la Figura 5.6 se identificaron 5 anomalias de baja velocidad (4 anomalias en Vp y 5 anomalias en Vs), y 2
anomalias de alta velocidad (1 en Vp y 2 en Vs). A continuacion, se presenta una descripciéon de cada
anomalia y su interpretacidn segun su proyeccion sobre el mapa geolégico del drea de estudio (Figura 5.7):
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- Anomalia 1: Anomalia de baja velocidad tanto para Vp como para Vs. Esta anomalia se encuentra ubicada
sobre el continente, emplazada sobre la zona de Navidad. Esta anomalia se encuentra asociada a un alto
Vp/Vs por lo que se infiere una zona altamente hidratada.

La proyeccion de esta anomalia sobre la geologia local coincide con sedimentos marinos del Mioceno al
Plioceno temprano, y termina sobre la falla de Topocalma, lo cual complementa la interpretacién de una
zona poco consolidada y altamente hidratada.

- Anomalia 2: Anomalia de baja velocidad que se encuentra en la zona de Pichilemu. Para el caso de Vp, esta
anomalia se encuentra desde Pichilemu hacia el Norte y se asocia a un bajo Vp/Vs. Y en el caso de Vs se
encuentre desde Pichilemu hacia el Sur, asociado a un alto Vp/Vs.

La separacion de la anomalia de bajo y alto Vp/Vs presenta una orientacién N145°E (Figura 5.6c¢), similar a la
tendencia de la sismicidad cortical en la zona de Pichilemu. Segun la proyeccion de esta discontinuidad en el
mapa geoldgico (Figura 5.7c), ésta se encuentra sobre la falla de Pichilemu propuesta por Farias et al. (2011).

Estas anomalias de Vp/Vs podrian estar separando la zona de Pichilemu en 2 parte: hacia el NorEste una
zona con rocas poco consolidadas y/o fracturadas y secas (bajo Vp, bajo Vs, y bajo Vp/Vs), y hacia el
SurOeste una zona altamente fracturada e hidratada (bajo Vs, y alto Vp/Vs). La proyeccién la anomalia de Vp
sobre la geologia local coincide, hacia el NorEste de Pichilemu, con la Serie Este, lo que coincidiria con la
descripcion de una zona con rocas poco consolidadas.

- Anomalia 3: Anomalia de baja velocidad entre Bucalemu y Duao ubicado en la costa. La parte superior de
la anomalia presenta un Vp/Vs neutro (Vp/Vs ~1.76), mientras que la parte inferior de la anomalia esta
asociada a un Vp/Vs alto influenciado por la baja de Vs en esa zona. En esta anomalia, al igual que la
anomalia 1 se puede asociar a un alto Vp/Vs por lo que se infiere una zona altamente hidratada.

La proyeccién de esta anomalia sobre la geologia local coincide con las Series Oeste cerca del Lago
Vichuquén.

- Anomalia 4: Anomalia de baja velocidad, principalmente de bajo Vp, se asocia con una bajo Vp/Vs por lo
que se plantea una zona de fracturamiento seco.

La proyeccion de esta anomalia sobre la geologia local coincide con una zona de sedimentos continentales
desde el Plioceno al Cuaternario, mezclado con depdsitos volcanicos e intrusivos del Carbonifero.

- Anomalia 5: Anomalia de baja velocidad y alto Vp/Vs, asociado principalmente una anomalia de bajo Vs. Se
plantea una zona con rocas poco consolidadas y/o fracturadas, pero altamente hidratadas.

La proyeccién de esta anomalia sobre la geologia local se posiciona en un area donde se han encontrado
principalmente rocas sedimentarias del Mesozoico y sedimentos del Cuaternario.

Anomalia 6 y 7: Anomalia de alto Vp y alto Vs asociada a un bajo Vp/Vs (causado principalmente por el alza
de Vs), y se ubican costa adentro (entre las coordenadas -71.9°W y -71.5°W), al Este de las principales
anomalias de baja velocidad. Estas zonas de altas velocidades se pueden interpretar como zonas con rocas
altamente consolidadas.

La proyeccidon de esta anomalia sobre la geologia local coincide con una zona con sedimentos desde el
Plioceno al Cuaternario, mezclado con depdsitos volcanicos e intrusivos del Carbonifero, y mas al Sur con
rocas sedimentarias del Mesozoico.
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5.2.2  Anomalias en Profundidad

Para identificar las principales estructuras andmalas de velocidad en profundidad, se trazaron 3 perfiles
verticales cada 20 km para cada una de las velocidades Vp, Vs, Vp%, Vs% y Vp/Vs (Figura 5.8).
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Figura 5.8: Mapa con 3 perfiles perpendiculares a la fosa en la zona de estudio para analizar las principales anomalias.
Los circulos representan los sismos, los cuales estdn diferenciados segun profundidad, esquematizado en colores. Los
triangulos invertidos negros corresponden a la ubicacion de las estaciones sismoldgicas de ambas redes. Las lineas
negras representan a los 3 perfiles (de P1 a P3) a estudiar en la zona, y con una orientacion N120°E.
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Figura 5.9: Resultado de los perfiles perpendiculares a la fosa para velocidades de la onda P. La columna izquierda representa el
modelo de velocidad de onda P (Vp) en km/s. La columna derecha corresponde a la variacién porcentual de la velocidad de onda P
(%Vp) con respecto al modelo inicial. Con linea punteada se resaltan las anomalias observadas, teniéndose en azul las anomalias
alta velocidad, y en rojo las anomalias de baja velocidad. Las letras A, B, C, D y E representan las 4 principales anomalias de
velocidad identificadas en los perfiles. La linea negra gruesa corresponde a la subduccion graficada a partir sam_slab1.0_clip.xyz
(https://earthquake.usgs.gov/data/slab/models.php), y la linea rosada corresponde al Moho graficado a partir de los datos de
Tassara & Echaurren. (2012). Para cada perfil se utilizé el siguiente intervalo de datos para las proyecciones: +5 km para el modelo
de velocidades, +10 km para la sismicidad, y +1 km para la topografia, la subduccion y el moho.
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Figura 5.10: Resultado de los perfiles perpendiculares a la fosa para velocidades de la onda S. La columna izquierda
representa el modelo de velocidad de onda S (Vs) en km/s. La columna derecha corresponde a la variacién porcentual de
la velocidad de onda S (%Vs) con respecto al modelo inicial. El detalle de la figura es el mismo que el descrito en la Figura

5.9.
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Figura 5.11: Resultado de los perfiles perpendiculares a la fosa, para Vp/Vs. Las lineas rojo oscuro y azul oscuro
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anomalias de baja y alta velocidad Vs respectivamente. En blanco se representa el rango de Vp/Vs entre 1.74 y 1.77. El
detalle de la figura es el mismo que el descrito en la Figura 5.9.
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A B C D E
AVP AVS AVP AVS AVP AVS AVP AVS AVP AVS
[km/s] | [km/s] | [km/s] | [km/s] | [km/s] | [km/s] | [km/s] | [km/s] | [km/s] | [km/s]
P1 -0.15 0.00 0.15 0.20 -0.10 -0.15 0.15 0.05 0.20 0.15
P2 -0.30 -0.15 0.15 0.15 -0.30 -0.15 0.10 0.10 0.00 0.00
P3 -0.35 -0.10 0.10 0.15 -0.15 0.05 0.20 0.15 0.00 0.00

Tabla 5.1: Detalle de la variacién de velocidad méaxima de Vp y Vs, perfil por perfil, para las 5 anomalias observadas en la
Figura 5.9 y Figura 5.10.

Describiendo el modelo de velocidades final, se observa que las variaciones de velocidad de las ondas Py S
fueron de 5.7 a 7.6 km/s para Vp, y de 3.3 a 4.3 km/s para Vs (Figura 5.9 y Figura 5.10), presentando
anomalias de velocidad con variaciones de entre -0.35 y 0.20 km/s para Vp, y entre -0.15 y 0.20 km/s para
Vs, con respecto al modelo inicial. Por otro lado, las variaciones de Vp/Vs fueron de 1.68 a 1.80, donde los
valores entre 1.68 - 1.74 se asociaron a anomalias de mediano a bajo Vp/Vs, y los valores entre 1.77 - 1.81 se
asociaron a anomalias de alto Vp/Vs (Figura 5.11).

En las Figura 5.9 y Figura 5.10 se puede identificar 4 grandes areas que presentan anomalias de velocidad,
que llamaremos A, B, C, D y E, de las cuales se apreciaron 2 zonas andmalas negativas: las zonas Ay C (en
linea punteada roja), y 3 zonas con anomalias positivas: las zonas B, D y E (en linea punteada azul).

A continuacidn, se presenta una descripcion para cada anomalia, utilizando como referencia, el modelo de
subduccion sam_slab1.0_clip.xyz (disponible en https://earthquake.usgs.gov/data/slab/models.php), y el
modelo del Moho planteado por Tassara & Echaurren. (2012):

- Anomalia A: Esta anomalia corresponde a la anomalia de baja velocidad con tendencia NNE-SSW presente
en borde costero, y se extiende desde la superficie hasta aproximadamente los 25-30 [km] de profundidad,
mas especificamente hasta el limite del moho en todos los perfiles.

En general, tanto Vp como Vs disminuyeron, pero Vp disminuyd mas que Vs en todos los perfiles (Tabla 5.1).
Se pueden apreciar 2 segmentos en las variaciones y caracteristicas de la anomalia:

P1: La anomalia se presenta practicamente sélo en Vp con valores de 5.8 a 6.5 km/s, producida por una
disminucidn de alrededor de -0.15 km/s sobre el modelo inicial (Tabla 5.1), asociado a un Vp/Vs.

Esta anomalia se encuentra emplazada sobre sedimentos marinos del Mioceno al Plioceno temprano
(Figura 5.7, anomalia 1). Este tipo de material presenta generalmente una baja compactacién, lo que
podria explicar las anomalias de bajas velocidades presente en la zona. Bajas velocidades contrastado
con un alto Vp/Vs, sugiere la presencia de fluidos en la zona

P2 y P3: Las velocidades varian entre 5.7 a 6.7 km/s para Vp, y entre 3.3 a 3.7 km/s para Vs. Esta
anomalia de bajas velocidades esta asociada en gran parte con una anomalia de bajo Vp/Vs hacia el Este
de la anomalia. Este bajo Vp/Vs se extiende desde el limite superior hasta el limite inferior alcanzando
valores de 1.70. Por otro lado, el limite Oeste de la anomalia y el limite inferior, mas especificamente en
el limite con el moho, coincide con una zona de alto Vp/Vs de hasta 1.78, reflejado de forma mas clara
en el perfil 2. La mayor concentracion de sismos registrados para este estudio se presenta en estos
perfiles.

Segun O’Connell & Budiansky (1974) y Toks6z et al. (1976), un incremento en la densidad de fracturas
en rocas secas (poros vacios) provoca una disminucién en Vp y en Vs, siendo la disminucion de Vp
mayor a la disminucion de Vs, por lo que la razén Vp/Vs tiende a disminuir, por lo que esta anomalia se
puede relacionar directamente con una zona altamente fracturada.
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La alta tasa de fracturamiento se puede deber a la alta sismicidad observada, teniendo su limite de
fracturamiento hacia el Oeste de la anomalia, y siendo consistente con la presencia de un sistema de
fallas.

Por otro lado, esta anomalia coincide con las bajas velocidades de Vp y Vs, asociados a un bajo Vp/Vs
que se observd en superficie (la anomalia 2). Estas anomalias son caracteristicas de la presencia de
material menos denso, como el cuarzo y los compuestos de feldespato, por lo que podemos es
relacionar estas anomalias con material intrusivo a lo largo de la falla.

Otra interpretacion que puede darse a esta anomalia es la siguiente, un bajo Vp puede ser asociado a un
aumento de sedimentos félsicos y laminas de corteza continental acretadas sobre el slab en el prisma
de acrecién.

Por dltimo, un alto Vp/Vs hacia el limite inferior Oeste de la anomalia, asociado a un bajo Vp, puede ser
producido por presencia de fluidos derivados de la subduccién, sin embargo, en este caso el efecto del
agua seria bajo o casi nulo, porque Vs no disminuye lo suficiente.

- Anomalia B: Esta anomalia corresponde a una anomalia de alta velocidad, que se observa al Este de la
anomalia A. Su localizacion va de NorEste a SurOeste (Figura 5.6), hasta aproximadamente 20 km de
profundidad.

Sus velocidades varian entre 5.9 y 6.5 km/s para Vp (producidas por un aumento de entre 0.10 y 0.15 km/s
con respecto al modelo inicial), y de a 3.8 km/s para Vs (producidas por un aumento de entre 0.15 y 0.20
km/s con respecto al modelo inicial).

A lo largo de los perfiles se observa que Vs aumenta levemente mas que Vp, lo cual genera un bajo Vp/Vs
hasta aproximadamente los 15-20 km de profundidad, llegando a valores de Vp/Vs = 1.68.

En la zona Norte de Chile, Husen et al. (2000) asocia los altos valores de Vp en la corteza superior (menos 15
[km]) a afloramientos de grandes cantidades rocas basales que se formaron durante la actividad magmatica
del Jurasico y que comprenden 70% del volumen de la actual cordillera costera. Como el estudio se situa
cercano a la Cordillera de la Costa, las anomalias 4 y 5 (de alto Vp y Vs) podrian relacionarse con los
depdsitos volcanicos observados en la geologia del lugar.

En el mismo estudio, Husen et al. (2000) correlaciond largas regiones de alto Vp debajo de la cordillera de la
costa con afloramiento de rocas en superficie, asociado a material intrusivos. En este estudio ademas de
material magmatico, en la geologia de la zona se observan intrusivos del Carbonifero que también podrian
explicar la anomalia de velocidad.

En los perfiles P1 y P3, esta anomalia no presenta sismicidad asociada directamente. En P2, la zona presenta
sismicidad cortical, a aprox. 10 km de profundidad, nucleada en el centro de la anomalia de alto Vp y alto Vs.

- Anomalia C: Esta anomalia de bajas velocidades se localiza bajo el continente a lo largo de toda la zona de
estudio, variando su localizacion en profundidad entre los 20 y 40 km. Debido a esta variacién y
caracteristicas de la anomalia, se identificaron 3 segmentos:

P1: Vp varia entre 6.7 y 7.3 km/s, y Vs entre 3.8 y 4.1 km/s. Esta anomalia se localiza entre la corteza
superior de la placa ocednica y el manto. Ambas velocidades (Vp y Vs) disminuyen igual con variaciones
muy pequefias, y estdn asociadas a zonas de alto Vp/Vs = 1.80.
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P2: Vp varia entre 6.4 y 7.3 km/s, y Vs entre 3.7 y 4.0 km/s. La anomalia se encuentra a menor
profundidad que en los perfiles P1 al P3, especificamente en la cufia del manto. La anomalia tuvo una
variacién de
-0.30 km/s para Vp, y de entre -0.15 km/s para Vs, en donde Vp disminuyd considerablemente mas que
Vs.

Esta anomalia se asocia a una zona que va desde un alto Vp/Vs hacia el Oeste de la anomalia, hasta un
Vp/Vs neutro (~1.76) hacia el Este de la anomalia.

P3: La anomalia, de menor magnitud que en los perfiles anteriores, se vuelve a localizar a una
profundidad mayor, alcanzando el limite superior de la corteza ocednica subductado. La anomalia
disminuye su magnitud, manteniendo a Vp con mayor disminucion que Vs. Esta variacidon no se asocia a
una anomalia clara de Vp/Vs.

Comte et al (2016), en un estudio en la zona Norte de Chile, atribuye un aumento en la razén Vp/Vs,
asociado a bajos valores de Vp y Vs, a la hidratacién y serpentinizacién del manto en la parte superior de la
placa en subduccién a profundidades de entre 40 y 80 km. En nuestro caso, se tiene que la anomalia se
encuentra entre los 40 y 50 km de profundidad, especificamente en la cufia del manto y sobre la placa
oceanica, por lo que esta anomalia de bajas velocidades asociada a un aumento de Vp/Vs puede ser
interpretada de igual forma, principalmente para el caso de P1. En P2 el alto Vp/Vs disminuye
considerablemente, teniendo un Vp/Vs practicamente neutro en P3. Si se comparan las caracteristicas de la
anomalia A con esta anomalia, se sugiere que esta anomalia estd siendo influenciada por el complejo de
fallas.

Respecto a la sismicidad, no se observa sismicidad asociada especificamente a la anomalia C

- Anomalia D: Esta anomalia de alta velocidad se localiza en profundidad, cercano a la proyeccion del limite
de la costa, a lo largo de toda la zona de estudio, variando en algunos perfiles su localizacidn costa afuera y
en otros, costa adentro. Su profundidad varia entre los 30 y 40 km de profundidad, identificando 2
segmentos:

P1y P2: La anomalia se localiza principalmente en la corteza superior de la placa ocednica subductada
con variaciones de ~0.1 km/s para Vp y Vs, y se asocia a un Vp/Vs neutro.

Generalmente se espera un alto Vp/Vs en el contacto interplaca, explicado por el elevado contenido de
fluidos en el sedimento subductado [Husen et al., 2000; Contreras-Reyes et al., 2010]. Sin embargo, la
anomalia D presente en la zona del contacto presenta un alto Vp y Vs, y un bajo o neutro Vp/Vs. Al
encontrarse esta zona fuera del drea de resolucién de nuestro estudio, estas velocidades andmalas han
sido consideradas como artefactos del estudio.

P3: En este segmento, la anomalia sobrepasa el limite superior de la placa ocednica, localizdndose
principalmente en la cufia del manto. La velocidad presenta variaciones de hasta 0.20 km/s para Vp, y
0.15 km/s para Vs con respecto al modelo inicial, en donde Vp aumentd mas que Vs. Estas velocidades
se asocian una zona sin variacion Vp/Vs, o variaciones negativas pequefias.

No se observa sismicidad asociada especificamente a la anomalia D.

- Anomalia E: Anomalia de alta velocidad que solo se observa en P1. Esta anomalia esta asociada a
variaciones de ~0.15 km/s, y se localiza en profundidad, en el limite del moho con la placa subductada,
principalmente en la cufia del manto. Su Vp/Vs es ligeramente bajo, del orden de 1,74.
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Husen et al. (2000) interpreta un alto Vp en la parte inferior de la corteza ocednica como material intrusivo
proveniente de la subduccidn que puede estar enriquecido por minerales pesados como piroxeno u olivino,
lo cual puede incrementar el Vp.
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5.2.3  Perfiles alo largo de la falla

Teniendo en cuenta que la orientacion de la falla Pichilemu se estima entre NO-SE y NNW-SSE, se realizaron
2 perfiles de 70 km de longitud separados por 20 km, perpendicular al sistema de falla (N55°E).
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Figura 5.12: Mapa con 2 perfiles (Azimut=N55°E, con una separacion de 20 km) perpendiculares a la tendencia de la
sismicidad cortical presentada (Perfil B: Azimut=N145°E). Los circulos representan los sismos, los cuales estdn
diferenciados segun profundidad, esquematizado en colores. Los tridngulos negros corresponden a la ubicacion de las
estaciones sismoldgicas de ambas redes.

En el perfil P4 (Figura 5.13, columna izquierda), tanto para Vp% como para Vs% se observan 2 tipos de
sismicidad: una asociada al contacto interplaca, y otra sismicidad cortical concentrada en una zona de baja
velocidad, asociada a un Vp/Vs alto.

Para el perfil P5 (Figura 5.13, columna derecha), se observa mayor dispersién de la sismicidad, teniéndose
sismicidad dispersa 0 y 40 km de distancia a lo largo del perfil, y sismicidad concentrada a distancias entre 40
y 50 km del perfil. En Vp%, la sismicidad se localiza en el borde de una anomalia de bajo Vp, y en el caso de
Vs, no se puede asociar a una anomalia en particular. La zona donde se encuentra dispersa la sismicidad
presenta un bajo Vp/Vs.

La sismicidad localizada en una la zona de bajo Vp y Vs complementa el planteamiento que la anomalia A
representa una zona altamente fracturada. Esta zona es interpretada como la Falla principal de Pichilemu.

En el caso de P4, su alto Vp/Vs se asocia directamente a una zona altamente hidratada, como lo propuesto
por Farias et al. (2011). Para el caso de P5, su variable Vp/Vs (de alto a bajo), puede ser atribuible a un
efecto combinado producido por fracturamiento intenso y por presencia de material félsico hacia el Este de
la anomalia, con una menor contribucion de la presencia de fluidos hacia el Oeste de la anomalia. Por lo
anterior se plantea que la falla presenta hidratacién en los primeros 20 km cercanos a la costa, pero luego
presenta un fracturamiento intenso seco hacia el interior.
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Figura 5.13: Resultado de los perfiles mostrados en Figura 5.12, donde: a) representa el modelo de variacién porcentual
de la velocidad de onda P (Vp%), b) representa el modelo de variacién porcentual de la velocidad de onda S (Vs%), y c)
representa el modelo de variacion del pardametro Vp/Vs. La linea negra gruesa corresponde a la subduccién graficada a
partir sam_slab1.0_clip.xyz (https://earthquake.usgs.gov/data/slab/models.php). Para cada perfil se utilizo el siguiente
intervalo de datos para las proyecciones: +5 km para el modelo de velocidades, +10 km para la sismicidad, y 5 para la
subduccion.
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CAPITULO 6. CONCLUSIONES

A partir del estudio de la sismicidad cortical encontrada y de la tomografia 3D determinada en el presente
estudio, se presentan las siguientes conclusiones:

- El modelo de velocidades obtenido presenta resolucién suficiente hasta 30 km de profundidad, y entre
34°Sa 35°Sy 72.1°W a 71.6°W.

- La sismicidad registrada por las redes de estaciones sismoldgicas (2010 y 2017) presentaron registros
sismicos corticales asociados a la falla de Pichilemu, la cual permanece sismicamente activa.

- Las estructuras identificadas en el modelo de velocidades obtenido fueron las siguientes:

Anomalia A: Estructura de bajas velocidades y bajo Vp/Vs, cuya caracteristica de anomalia de velocidad
se asociaron a:

(1) Fracturamiento intenso presente en la zona, consistente con la sismicidad cortical registrada en
el estudio y relacionado con la presencia de material menos denso, como el cuarzo y los
compuestos de feldespato como material intrusivo a lo largo de la falla. La alta tasa de
fracturamiento se puede deber a la alta sismicidad observada, teniendo su limite de fracturamiento
hacia el Oeste de la anomalia, y siendo consistente con la presencia de un sistema de fallas

(2) Aumento de sedimentos félsicos y laminas de corteza continental acretadas sobre la losa en la
cufia de acrecién activa.

(3) Y, en menor medida, y hacia el limite inferior Oeste, presencia de fluidos derivados de la losa.

Anomalia B: Estructura de altas velocidades Vp y Vs, y bajo Vp/Vs, cuya caracteristica de anomalia de
velocidad se asociaron a la presencia de intrusivos del Carbonifero y a actividad magmatica del Jurasico,
asociado a la cordillera de la costa.

Anomalia C: Anomalia de altas velocidades Vp y Vs, y alto Vp/Vs, en el limite inferior de la corteza
continental, ubicada bajo la cordillera de la costa. Se propone que esta anomalia esta formada por
material intrusivo que puede estar enriquecido por minerales pesados como piroxeno u olivino.

Anomalia E: Esta estructura, con caracteristicas de bajas velocidades y alto Vp/Vp, se asocié a
hidratacién y serpentinizacion de la cufia del Manto.

- Respecto a la Falla de Pichilemu, ésta se asocié directamente con la sismicidad cortical de la anomalia A,
que se prolonga en profundidad hasta ca. 30 km a lo largo de un plano inclinado de orientacidn entre
NNW-SSE y NW-SE (¥N145°E), y un angulo de elevacion cercano a los 55°. Se propone que la Falla de
Pichilemu se extiende de forma oblicua desde la costa afuera (~10 km) al interior, aprecidandose en este
estudio un largo de aproximadamente 40 km. Se plantea ademas que la zona cercana a la costa (los
primeros 20 km) se encuentra completamente hidratada asociado a un alto Vp/Vs, sin embargo, ya
costa adentro, no se presenta hidratacion, sino mas bien se representa como una zona caracterizada
por fracturamiento intenso y por presencia de material félsico.

En general, se concluyd que, con la base de datos obtenida en conjunto con la metodologia utilizada en el
presente estudio, se logré generar un modelo de velocidades de ondas P y S detallado para la zona de
Pichilemu, el cual se presenta como una herramienta clave para futuros estudios de riesgo sismico en la
zona.
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