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ESTOCÁSTICAS

En este trabajo de tesis se realiza un estudio referente al peligro de tsunami en Sudamérica
desde dos perspectivas: Un pequeño estudio del comportamiento y desempeño de la fase w en
el Centro Sismológico Nacional, entendiendo que este es un importante mecanismo de alerta
temprana de tsunamis; y un estudio más extenso del potencial tsunamigénico en la región
utilizando fuentes estocásticas en una geometría no planar.

Para el estudio de la fase w en el Centro Sismológico Nacional se estudian: los �ltros utili-
zados actualmente, la distribución espacial de las estaciones y la cobertura que ellas ofrecen
ante un sismo de gran magnitud, �nalmente se realiza un estudio del catálogo de mecanismos
focales obtenidos por la institución nacional en comparación con otras instuticiones a nivel
global. Los cambios propuestos a los �ltros utilizados pueden inducir a problemas en la fase.
Por otra parte los mecanismos obtenidos por la red local son similares en magnitud a los
obtenidos en otras instituciones, pero presentan una discrepancia considerable en cuanto a la
orientación de ellos. Finalmente la red se muestra robusta ante eventos de gran magnitud, sin
embargo puede mejorar su cobertura con la inclusión de estaciones en la región de Atacama,
lo que tendría como consecuencia directa una mejor cobertura para terremotos en el Norte
de Chile y frente a las costas de Valparaíso.

Por otra parte el estudio del potencial tsunamigénico incluye una revisión bibliográ�ca
para contextualizar la zona de subducción, con lo que se identi�can 9 áreas posiblemente
tsunamigénicas: 4 en Chile, 3 en Perú y 2 en Ecuador-Colombia. En cada una de las zonas
se hace un estudio de la historia sísmica, acoplamiento sísmico, relieve batimétrico impor-
tante, entre otros para obtener un tamáño máximo de ruptura posible. En base a este valor
se crean 100 escenarios estocásticos de ruptura siguiendo un modelo k2, con los cuales se
realizan modelaciones numéricas de tsunami, obteniendo �nalmente distribuciones de run up
o inundación vertical para cada región estudiada. Se realiza una validación de las fuentes
obtenidas y un estudio de la ampli�cación local o regional que se presenta en cada una de las
zonas estudiadas, veri�cándose una relación entre la inclinación de la costa con el valor de
run up. Se obtienen valores de run up de hasta 50 metros para Perú Central, sin embargo los
valores más probables están por debajo de los 20 metros en la mayor parte de los escenarios.
Finalmente se puede determinar que los resultados obtenidos en este trabajo muestran un
nivel de peligrosidad alto a nivel local en toda la subducción sudamericana.
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Introducción

Sudamérica alberga un gran potencial sísmico-tsunamigenico debido a procesos de sub-
ducción, que gatillarían sismos de gran extensión e inmensos tsunamis asociados. Esto genera
una gran vulnerabilidad para la población que habita en zonas costeras. Históricamente des-
tacan los eventos de: 1730 en Chile central (Mw ∼9), 1868 al sur del Perú (Mw ∼8.8), 1877
en el norte de Chile (Mw ∼8.8), 1906 en Ecuador-Colombia (Mw ∼8.8), Valdivia 1960 en el
sur de Chile (Mw ∼9.5), entre otros.

En la última década, se han generado en Sudamérica 4 terremotos tsunamigenicos: Mau-
le, Iquique, Illapel y Pedernales. El terremoto de Maule 2010 (Mw 8.8) generó un tsunami
regional con un máximo de más de 25 metros de altura de inundación en zonas cercanas al
terremoto[45] dejando más de un centenar de víctimas asociadas directamente al tsunami[25].
El terremoto Iquique 2014 (Mw 8.2) toma lugar en una región con un gran dé�cit sísmico en
donde se esperaba un gran sismo[145], sin embargo no logró completar este dé�cit, teniendo
un tsunami local pequeño, con lo que el potencial tsunamigénico en el Norte sigue siendo muy
alto[62]. El terremoto de Illapel (Mw 8.3) generó un tsunami más local con alturas máximas
en torno a los 10 metros, inundó las costas chilenas en tan sólo 5 o 7 minutos luego del evento
principal[96], recalcando el carácter vertiginoso de estas catástrofes. Por su parte el terremo-
to de Pedernales 2016 (Mw 7.6) tuvo un tsunami moderado similar al caso de Iquique 2014.
En este contexto de alta peligrosidad dos aspectos son esenciales: Primero caracterizar de
buena manera estos fenómenos, es decir, identi�car los focos de amenaza tsunamigénica, y en
segundo lugar mejorar y estudiar la respuesta rápida ante un evento de estas características
se hace apremiante.

Respecto al primer punto, en la región de Sudamérica existen numerosas zonas de brecha
o lagunas sísmicas, es decir regiones con un alto dé�cit sísmico y en consecuencia un aumento
en su potencial tsunamigénico[109][24][13]. Identi�carlas y caracterizarlas permitiría estable-
cer las principales fuentes tsunamigénicas de la región y de esta manera cuanti�car de buena
manera el peligro de tsunami en Sudamérica. Una manera de hacer esto es mediante el uso
de fuentes estocásticas, metodología que ha sido utilizada en el norte de Chile[49][142], sin
embargo, este tipo de metodología no toma en cuenta el estado actual de maduración de la
región, por ejemplo, haciendo uso de modelos de acoplamiento sísmico geodésico, por lo que
algunos de los escenarios pueden no ser del todo físicamente plausibles.
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Por otra parte, la alerta temprana de terremotos actualmente está dada por el uso de la in-
versión de fase W como una manera de estimación rápida de los parámetros (Mw, mecanismo
focal y centroide) de un sismo de gran magnitud[77][63]. Evaluar el desempeño de mecanismos
de monitoreo sísmico como el este método en la red actual del Centro Sismológico Nacional
(CSN) es importante considerando su importante expansión con nuevos instrumentos en los
últimos años.

Es por lo expuesto anteriormente que esta tesis se desarrolla con la idea de reconocer y
estudiar las principales lagunas sísmicas, identi�cando su potencial tsunamigénico y las zonas
más vulnerables ante este fenómeno, utilizando un enfoque probabilístico con fuentes esto-
cásticas, para esto se utilizará el acoplamiento sísmico-geodésico estimado para cada zona
estudiada. Se busca además evaluar el uso de la fase W regional utilizada actualmente en
el Centro Sismológico Nacional (CSN) como herramienta para la alerta temprana ante un
eventual sismo tsunamigénico.

Se de�nen los siguientes objetivos generales y especí�cos para el trabajo de tesis:

� Objetivos generales:

Caracterizar el peligro de tsunami en Sudamérica asociado a los principales bre-
cha o lagunas sísmicas utilizando modelos de ruptura estocásticos, implementando una
metodología que permita tomar en cuenta el acoplamiento sísmico de las regiones es-
tudiadas.

Estudiar y evaluar el desempeño de la inversión de fase W a distancias regionales,
utilizando las estaciones disponibles de la red del CSN desde el año 2011 en adelante,
año en el cual se implementó la fase W en Chile.

� Objetivos especí�cos:

Identi�car los principales gaps sísmicos en Sudamérica, caracterizando los máximos
sismos posibles en cada uno de ellos.

Generar modelos de ruptura utilizando fuentes estocásticas k2[95] que puedan tomar
en cuenta el acoplamiento sísmico de la región.

Caracterizar el peligro de tsunami en cada región utilizando simulaciones numéricas
para cada fuente estocástica, como ya se ha realizado para el norte de Chile[142].

Evaluar una posible modi�cación de los �ltros actualmente usados por el CSN
para la inversión de fase W regional[63][40], basado en un estudio de la magnitud y la
distancia a un evento, para generar soluciones más robustas y estables.

Hacer un estudio del desempeño actual de la red de estaciones del CSN, para
identi�car por ejemplo zonas de gap con poca cobertura de estaciones para la inversión
de la fase W, esto en función de la distancia a un sismo.
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Capítulo 1

Marco teórico y metodologías

1.1. Fase W

En teoría todos los sismos, aún los más pequeños, liberan energía en grandes periodos,
pero ésta es difícilmente identi�cable en las señales sísmicas puesto que se ve opacada por
las grandes amplitudes de las ondas de mayor frecuencia. Por su parte, los sismos de gran
extensión espacial y temporal, o los de ruptura lenta (tsunami earthquakes), liberan una can-
tidad signi�cativa de su energía a bajas frecuencias, por lo que en ellos es posible identi�car
ondas de mayor periodo. Particularmente para el terremoto de 1992 en Nicaragua (Mw 7.6),
debido a lo lento de su ruptura[75], fue posible identi�car una onda de largo periodo que
posteriormente se denominó como fase W (W phase).

La fase W entonces corresponde a un registro que emerge entre las llegadas de las ondas
P y S (ver �gura 1.1), y fue primeramente indeti�cada por Kanamori en el año 1993[71].
Ésta fase presenta largos periodos, entre 100 y 1000 segundos, y altas velocidades de grupo,
variando entre 4.5 a 9 km/s[71].

Figura 1.1: Figura esquemática de la fase W, se puede observar que emerge entre las ondas P
y S en el registro de desplazamiento. Este registro corresponde al terremoto de 2001 Perú Mw
8.4 en la estación HRV, y la fase W se calculó utilizando su expresión en modos normales.
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Teóricamente, representa la totalidad del campo de onda de la fuente en periodos largos,
tanto en campo cercano como lejano. En la teoría de rayos sísmicos se puede expresar como
la suma de muchas fases como la P, PP, SP y S, entre otras. En teoría de modos normales se
puede interpretar como la superposición del modo fundamental esférico radial así como los
primeros tres modos superiores (overtones) a grandes periodos (i.e. ondas Rayleigh), esto se
puede apreciar en la �gura 1.2. Debido al rango de periodo en que está contenida ésta fase,
no se ve afectada por heterogeidades someras en la estructura de la tierra que puediesen ser
causadas por el continente y oceano, esto debido a que en este rango de periodos una parte
importante de la energía se propaga en el manto, donde las heterogeneidades son relativa-
mente pequeñas. Esto se constrasta con las ondas super�ciales en modos normales, que se
ven directamente afectadas por variaciones estructurales fuertes cerca de la super�cie.
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Figura 1.2: Velocidades de grupo del modo esferoidal fundamental y de los tres primeros
modos superiores para el modelo PREM. Adaptado de Kanamori & Rivera (2008)[77].

Debido a lo anteriormente mencionado Kanamori propuso que ésta onda podría ser de
utilidad para determinar la magnitud y mecanismo para grandes terremotos y en 2008 Ka-
namori & Rivera[77] mostraron un método desarrollado de inversión basado en la fase W el
cual eventualmente fue adaptado en muchas instituciones a lo largo del mundo como sistema
de alerta temprana: National Earthquake Information Center(NEIC) en Colorado, Estados
Unidos; Institut de Physique du Globe de Strasbourg(IPGS) en Estrasburgo, Francia; Paci�c
Tsunami Warning Center (PTWC) en Hawaii, Estados Unidos; también opera en los servi-
cios sismológicos de Japón, México, Australia, Taiwán y en Chile en el Centro Sismológico
Nacional (CSN).

Particularmente en Chile la necesidad de un sistema de alerta temprana de tsunami es
muy importante debido a que el tiempo de arrivo de la primera ola es de alrededor de 15
minutos luego de iniciado el evento, registrado incluso en ocasiones tiempos menores, por lo
que la inversión de tensor de momento por fase W se presenta como una gran herramienta
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debido a las ventajas que tiene:

� Es rápido debido a la velocidad a la que viajan las ondas (4.5 a 9 km/s).

� Debido a que se trabaja sólo en el dominio temporal no importa si existen registros
saturados mientras esto ocurra luego de la llegada de la onda S, lo que es común que
ocurra en grandes terremotos para las ondas super�ciales.

� No se necesita un modelo de velocidades local ya que la fase W es una onda de largo
periodo y no se ve afectada por las heterogeneidades de la corteza, por lo que por ejemplo
se puede usar un modelo global (i.e. PREM [41], u otro). Esto es particularmente
importante ya que en Chile no existen modelos regionales de velocidad, si no más bien
locales.

� Debido a que se estudian periodos largos, la fase W es capaz de detectar tsunami
earthquakes o terremotos lentos que podrían no ser sentidos por la población pero
generar tsunamis desproporcionados. No existen registros de éste tipo de fenómenos en
Chile, sin embargo no se puede descartar su existencia a futuro debido a que se han
detectado éstos eventos en la subducción sudamericana[66][124], y particularmente en
Chile se han detectado otros tipos de eventos lentos (i.e. slow slip event para Iquique
2014 [145]).

Debido a lo anteriormente mencionado es que la fase W es actualmente en Chile, y a nivel
mundial una de las herramientas más fuertes para la alerta temprana de tsunamis. Si bien se
propone que la fase W es útil para obtener la magnitud de grandes terremotos (M >6.5)[40],
en la práctica es utilizada en magnitudes aún menores, por ejemplo en el CSN se usa para
obtener mecanismos focales de terremotos hasta magnitud 5 con buenos resultados[134].

Una revisión prelimiar de los �ltros utilizados para la inversión de la fase W con las
estaciones del CSN muestra que en algunos casos es posible mejorar el ajuste de ondas
(RMS), y obtener mecanismos focales más cercanos a los de otras agencias como USGS y
GCMT (Magnitud, ángulos de Kagan, etc.), lo que es relevante ya que éstas utilizan datos
regionales con una mejor cobertura azimutal a diferencia del CSN que sólo utiliza datos
regionales y tiene una cobertura azimutal relativamente pobre. En esta tesis se realiza un
pequeño estudio del desempeño de la red del CSN y se proponen nuevos �ltros para la
inversión de la fase W así como también un catálogo de mecanismos focales en base a estas
modi�caciones.
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1.2. Estimación del potencial tsunamigenico

En general, para estimar el potencial tsunamigénico en una zona de subducción dada, se
realiza el siguiente procedimiento:

� Se estudia el ambiente sismotectónico de la región, con la intención de comprender y
contextualizar la zona de estudio. Por lo general es importante entender cuáles son
las principales fuentes y factores que inciden en la generación de tsunamis y si existen
antecedentes importantes que caracterizan la energía sísmica de la región.

� En la misma linea del punto anterior, se estudia la sismicidad histórica de la región,
para caracterizar la amenaza y existen precedentes de sismos tsunamigénicos y/o de
gran extensión.

� De existir, se analizan también los estudios de geodesia realizados en la zona (GPS),
principalmente para saber si en la región existen estudios realizados que permitan ca-
racterizar el nivel de acoplamiento de la subducción. Será prioridad estudiar la regiones
lo altamente acopladas para generar un terremoto de gran magnitud.

� Generar la Ley de Gutenberg-Richter (GR) para la región, utilizando los catálogos de
sismicidad disponibles, incluyendo también la sismicidad histórica identi�cada. Esto
para caracterizar la amenaza sísmica potencialmente asociada a tsunamis.

� Caracterizar analíticamente el acoplamiento sísmico usando el concepto de ciclo (o
super-ciclos en algunas regiones) sísmico, comparándolo con el acoplamiento geodésico
de la región.

� Identi�cación de las regiones tsunamigénicas, utilizando todos los resultados anteriores.
Posteriormente se genera un modelo geométrico de la interfaz de subducción, para todas
las regiones estudiadas.

� Generación de los modelos estocásticos de ruptura utilizando una distribución k2 para
cada uno de los escenarios.

� Modelamiento del campo de deformación super�cial y posteriormente modelación nu-
mérica del tsunami para cada escenario.

� Estudio estadístico, y �nalmente caracterización del riesgo tsunamigénico en la región.

La descripción de las metodologías empleadas en cada caso se encuentran a continuación en
este capítulo, a excepción de los estudio de contexto sismotectónico y geodésico en la regiones,
puesto que estos se encuentran en los capítulos particulares de cada zona de subducción
estudiada.
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1.3. Ley de Gutenberg-Richter

La ley de Gutenberg�Richter establece una relación de escala estadística entre la tasa de
sismicidad y la magnitud de los eventos en una zona determinada[56][57][58]. Propone que el
logaritmo de la tasa acumulada de sismicidad en una región, dada por la cantidad de sismos
mayores o iguales a una magnitud y dividida por la cantidad de tiempo en que se tiene esta
sismicidad, escala linealmente en función de la magnitud de los sismos, esto es:

log10(N) = a− bm (1.1)

donde N es la tasa acumulada de sismicidad, m es la magnitud de un evento y tanto a como
b son constantes que dependen de la región de estudio.

La ley de GR permite estimar las tasas de retorno u ocurrencia de los terremotos en una
región dada, basándose en la sismicidad registrada en esta. El periodo de retorno T o de
recurrencia para un sismo de una magnitud en particular se puede estimar como:

T ≈ 10−(a−bm) (1.2)

1.3.1. Consideraciones

Existen ciertas consideraciones para asegurar la completitud del catálogo al momento de
construir la ley de Gutenberg�Richter utilizando un catálogo de sismicidad: Magnitud de
corte, tipo de sismicidad y sismicidad histórica.

� La magnitud de corte corresponde a la magnitud desde la cual el catálogo se encuentra
completo, es decir, que no existe en toda la zona un sismo de magnitud igual o superior
a este valor que no esté identi�cado. En general para sismos pequeños (M <3) es difícil
generar un catálogo completo sin una red de estaciones densa, y esto se aprecia al
momento de construir la ley de GR como una parte plana o con dé�cit de sismicidad.
Por ejemplo los catálogos del Centro Sismológico Nacional (CSN) y del U.S. Geological
Survey (USGS) están completos para magnitudes mayores o iguales a 4, y como se
utilizarán los datos reportados por estas agencias, esta será la magnitud de corte a
utilizar.

� El tipo de sismicidad utilizada en las estadísticas debe ser coherente con el objetivo del
estudio. En este caso se requiere caracterizar la sismicidad de origen interplaca, por lo
que deben �ltrarse los sismos intraplaca, super�ciales y outer-rise. Esto se logra utili-
zando �ltros espaciales, gracias a que las zonas en donde ocurre cada tipo de sismicidad
se encuentran bien identi�cadas.

� La sismicidad histórica tiene relación con incluir en la estadística terremotos documen-
tados en años donde no existía instrumentalización, ocurridos incluso cientos de años
atrás. En función de esto, deben utilizarse al menos dos intervalos de tiempo para el
catálogo de sismicidad, uno para los sismos en el periodo instrumental y otro para los
terremotos históricos. De esta forma no se asume que el catálogo es completo para
bajas magnitudes durante el período en donde no se tienen registros, evitando falsas
suposiciones. Las magnitudes y tiempos utilizados para incluir los sismos históricos en
el catálogo dependen de cada región y pueden ser revisadas en cada una de las secciones
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correspondientes. Las magnitudes y extensiones espaciales de cada sismos se obtuvieron
tras consultar diversas fuentes, ya sean: recopilaciones publicadas, documentos histó-
ricos, catálogos regionales de agencias sísmicas, entre otros. Esto con la intención de
obtener la mejor estimación posible, sin embargo debido a la falta de información o poca
documentación, en algunos casos se debe incurrir en ciertas suposiciones para estimar
por ejemplo la extensión de algunos sismos o su magnitud (especi�cadas en cada caso).

1.3.2. Regresión lineal de mínimos cuadrados

A partir de un catálogo obtenido del USGS, el cual incluye la sismicidad desde 1973 hasta
�nes de 2016 de magnitud superior a 2.5, donde se considera una magnitud de corte igual
a 4.0, ya que para esta magnitud se considera completo el catálogo en la red mundial, y,
tomando en cuenta las consideraciones anteriormente mencionadas, se construye un catálogo
para la sismicidad interplaca de cada región, con el que posteriormente se construye la Ley
de Gutenberg-Richter en cada una de las zonas de subducción estudiada.

Para la obtención numérica de los parámetros a y b de la Ley de Gutenberg-Richter se
realiza una regresión lineal de mínimos cuadrados a la ecuación para la Ley de GR:

Sea Gm = d donde:


1 m1

1 m2
...

...
1 mn


︸ ︷︷ ︸
G(N×2)

[
a
−b

]
︸ ︷︷ ︸
m(2×1)

=


log10(Nm1)
log10(Nm2)

. . .
log10(Nmn)


︸ ︷︷ ︸

d(N×1)

(1.3)

Se estima m y Cm como[160]:

m = (G′G)−1G′d, Cm = (G′G)−1 (1.4)

donde Cm es la matriz de covarianza y de ella podemos sacar el coe�ciente ρxy de correlación
de Pearson, con un valor entre -1 y 1:

ρxy =
cov(x, y)

σxσy
=

Cm(1, 2)√
Cm(1, 1)

√
Cm(2, 2)

(1.5)

En el caso de una regresión lineal simple entre dos variables, el parámetro R2 corresponde
al cuadrado del coe�ciente ρxy y en este caso un valor de R2 = 1 indica que la totalidad de los
datos se puede explicar como una relación linear entre x e y, mientras que R2 = 0 indica que
no existe relación linear entre ambas variables. Es común en la ley de GR usar el parámetro
R2 como una medida de la calidad del ajuste [137].
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1.4. Acoplamiento sísmico

El acoplamiento sísmico es un parámetro escalar con valor entre 0 y 1, este valor depende
en la estabilidad o inestabilidad de la ley constitutiva friccional en la interfaz[148], explicado
originalmente por Ru� & Kanamori en 1980[140].

Este parámetro es relevante ya que en general los terremotos se emplazan en lugares de
alto acoplamiento, teniendo su origen dentro o cerca de estas regiones[163], debido a que se
encuentran en un régimen de equilibrio inestable en donde pueden nuclearse los sismos[150].
Identi�car zonas con alto nivel de acoplamiento ha sido utilizado para caracterizar zonas
donde se producirán grandes terremotos en el futuro cercano, ejemplo de esto es el del Maule
2010, en donde Ruegg et al. (2009)[139] identi�có la región como un gap sísmico maduro,
altamente acoplado y donde podría ocurrir evento de magnitud Mw 8.5 en la zona. En esta
zona el 2010 ocurre el terremoto del Maule de magnitud Mw 8.8, un tanto más alta de la
propuesta pero con el mecanismo esperado y en la región propuesta[84][35][93][167].

Para estudiar el acoplamiento sísmico se utilizan redes de GPS a lo largo de zonas de
subducción, para obtener aproximaciones de este valor e indenti�car regiones con alto nivel
de acoplamiento, también denominadas como maduras o lo que es equivalente a decir que
son capaces de generar grandes sismos[38][105][100].

Algunos de los términos más usados al hablar de acoplamiento son las barreras y las
asperezas:

� Una barrera hace referencia a una estructura que como su nombre indica podría ac-
tuar ante un gran terremoto frenando la propagación de su ruptura[151]. Ejemplos de
barreras sísmicas son los ridges, montes submarinos y zonas de fractura en subducción
que actuan disminuyendo el acoplamiento local[33][127]. Sin embargo, aún con estas
regiones de bajo acoplamiento actuando como barrera, si la cantidad de energía libe-
rada por un terremoto es lo su�cientemente grande, es posible que el frente de ruptura
continué propagándose hacia zonas de menor acoplamiento atravesándolas sin frenarse
[76][86], como se ha observado en algunos casos en el mundo: Chile[28] y Ecuador[76],
entre otros.

� Por su parte una aspereza hace refencia a una estructura fuerte que se resiste u opone
al movimiento entre las dos placas[141] que se condice con sus grandes niveles de aco-
plamiento. Debido a esto es que las asperezas tienden a acumular grandes cantidades
de energía por periodos largos de tiempo, lo que al momento de la ruptura se traduce
en grandes cantidades de deslizamiento co-sísmico[86]. Al momento de la ruptura de
un terremoto es posible que, debido a la distribución de las asperezas y a sus tamaños
relativos, sólo alguna de ellas rompa o todas en conjunto [76][3], por lo que si bien
identi�car las asperezas en una región, o las regiones de alto nivel de acoplamiento, no
es de�nitivo para determinar la forma �nal de un sismo.
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1.4.1. Cálculo del acoplamiento sísmico

El acoplamiento sísmico de la región estudiada se estima utilizando la metodología pro-
puesta por Scholz & Campos[149][150], en la que se estudia el momento sísmico como un
�ujo:

Ps =
Mo

µ
=

∫
S

u dA (1.6)

Donde PS corresponde al �ujo sísmico, Mo el momento sísmico de un terremoto, µ el módulo
de corte o de rigidez y u corresponde al vector de desplazamiento en el área de ruptura S.
Equivalentemente se puede escribir la variación del �ujo sísmico de manera discreta como:

ṖS =
n∑

i=1

M i
o

µT i
=
Ṁos

µ
(1.7)

En dondeM i
o corresponde al momento sísmico liberado por el terremoto i-ésimo y, del mismo

modo, T i corresponde al periodo de retorno o recurrencia i-ésimo, asociado a su magnitud.

Además, el �ujo tectónico (tasa a la que se carga la interfaz interplaca) se puede de�nir en
función de la velocidad de convergencia entre las placas tectónicas vp y el área de acoplamiento
Ac como:

ṖT = vpAc (1.8)

El área de acoplamiento Ac corresponde a la parte superior en la interfaz de placas que, como
su nombre lo indica, puede considerarse como acoplada. En la aproximación más sencilla se
puede caracterizar por un ancho y un largo, éste último corresponde sencillamente a la exten-
sión latitudinal o longitudinal de la región estudiada, dependiendo si tiene una orientación
norte-sur, o este-oeste respectivamente. El ancho del área acoplada no se puede estimar a
priori de una manera tan sencilla, esto pues corresponde a la extensión de la interfaz hasta
una profundidad en donde se puede considerar que no existe acoplamiento.

Con los valores mencionados se de�ne el coe�ciente de acoplamiento sísmico χS en función
del �ujo sísmico y el �ujo tectónico:

χS =
ṖS

ṖT
(1.9)

1.4.2. Ciclos sísmicos y periodos de retorno

Esta metodología permite realizar un estudio teórico del acoplamiento sísmico basado en
el ciclo sísmico identi�cable, cuyos resultados pueden contrastarse y validarse con los valores
publicados de acoplamiento geodésicos en la región, esto utilizando arreglos de GPS en la
corteza terrestre.

Para estimar el �ujo sísmico PS se debe de�nir en la región un ciclo sísmico o super ciclo,
con un periodo de recurrencia T , donde se asume que el último gran terremoto libera el total
del momento acumulado. Un super ciclo hace referencia a la serie temporal en la cual el estrés
acumulado en la región de subducción
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1.5. Modelo de placa subductante

Para una zona de subducción dada, y una vez que se tiene de�nida la región tsunamigénica,
es necesario de�nir un modelo geométrico de placa subductante en el que se emplazarán los
modelos estocásticos de ruptura.

La creación del modelo de placa se hace con el siguiente algoritmo:

� Se deben ingresar o de�nir las siguientes variables:

� La esquina inferior izquierda (suroeste) de la grilla.

� Se �ja también la profundidad d0 a la que se encontrará enterrada la grilla en su
parte más somera, esto para que no exista ruptura en la super�cie libre.

� Se deben de�nir segmentos rectangulares (siendo N el total de ellos), cada uno con
un largo L, un ancho W , con su respectivo strike y segmentación del dip. Además
se de�nen Nx subsegmentos en el largo, Ny subsegmentos en el ancho, cada uno
de ellos de�ne un elemento rectangular que representa una subfalla en el modelo
de placa subducante, correspondiente a una grilla regular.

� Algunas consideraciones acerca del algoritmo:

� En cada segmento N -ésimo se tiene un strike propio, de manera tal que el strike
no se conserva a lo largo de la grilla, pero en cada �la de ella sí.

� En la grilla se tienen a su vez subsegmentos en el ancho W , cada uno con su
propio dip. Sin embargo, estos subsegmentos son compartidos por toda la grilla,
de manera que si bien no se conserva el dip en el ancho W , sí se tiene que a lo
largo de una columna el dip es homogéneo.

� Las divisiones o segmentación de la grilla estarán dadas por las curvas perpen-
diculares al strike de�nido en cada segmento N , de modo tal que simulen ser
perpendiculares a la fosa. La segunda segmentación está dada perpendicular a la
fosa o strike.

� Por otra parte, el largo y ancho de cada subsegmento estará dado por el número de
subdivisiones (Nx y Ny) ingresadas, así como el largo y ancho de cada segmento.

� La profundidad de cada subsegmento se calcula con trigonometría básisca usando
el ancho y el dip de cada subsegmento.

� El algoritmo opera de la siguiente manera

� A partir de la esquina inferior izquierda se calcula la posición de las 4 esquinas
que de�nen el primer segmento (N = 1). Esto se hace con trigonometría simple
usando L, W , strike, dip.

� De aquí en adelante cada segmento rectangular debe ser continuo al anterior, para
ello se de�ne el siguiente criterio: Si el strike aumenta de un segmento a otro
entonces la esquina inferior derecha será la continua, en caso contrario (strike
disminuye) es la esquina inferior izquierda la continua.

� Con esta esquina calculada se pueden calcular las otras 3 que permitirán de�nir
el segmento rectangular actual.

� Con esta simple metodología se obtiene algo similar a lo que se observa en la
Figura 1.3b.
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� Para unir los segmentos con cambio de strike, se generan las bisectrices en los
bordes correspondientes, de tal manera de obtener un modelo suave como el de la
Figura 1.3c.

� Adicionalmente para evitar que existan elementos mucho más grandes que otros,
en los puntos de discontinuidad se utilizan promedios ponderados de los ángulos
para generar así una transición más suave como se ve en la Figura 1.3d.

Bisectriz 2

Bisectriz 1

L3

L1

L2

W

W

W1 W2 W3

W1 W2 W3

W
1 W

2 W
3

a) b) c) d)

Figura 1.3: Esquema ilustrativo de la creación del modelo de placa o grilla. a) Se de�nen 3
segmentos de largo Li cada uno, con 3 subdivisiones para el dip cada una de ancho Wi, de
manera tal que el ancho total de la grilla es W . A partir de ello se crea la grilla 3D en tres
etapas: b) Modelo basico discontinuo, c) Modelo continuo basico y d) Modelo con bordes
suaves.

La metodología usada es del tipo forward, por lo que para constreñir el modelo creado se
compara con el modelo global Slab 1.0[64] tratando de ajustarlo de buena manera en todos
los segmentos creados. Dado a que como se mencionó el modelo Slab 1.0 es global, por lo que
esta metodología es extendible a cualquier zona de subducción que se desee estudiar.

Finalmente es importante que al momento de modelar la región de subducción se utilicen
elementos de pequeño tamaño, de manera tal que cada uno de ellos se puede aproximar co-
mo una falla puntual al momento de calcular la deformación super�cial que genera, de esta
forma la contribución total del modelo corresponde a la suma del aporte de cada subfalla.
En general se utilizaron subfallas de 2× 2 [km2] como fallas puntuales.
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1.6. Escenarios estocásticos de ruptura

A diferencia de los tsunamis en campo lejano, que pueden ser estimados de buena manera
simplemente con la magnitud del sismo[49][115], los tsunamis regionales dependen altamente
de la variación en la distribución espacial de un sismo[50][49]: en particular, mientras que la
variación del slip en la dirección del dip afecta la condición inicial del tsunami en cuanto a su
per�l, las variaciones en strike generan variaciones en amplitud paralelas al frente de ondas
que se preservan en la propagación a la costa debido a la refracción[49].

Por otra parte, como se expondrá en la sección referente a la propagación de tsunamis,
debido a que el fenómeno de tsunamis es un fenómeno de gran longitud de onda[172][171], y
si suponemos que el tiempo total de ruptura para un terremoto tsunamigénico típico es más
pequeño que el periodo de ondas de agua que se propaga, entonces el detalle estático de la
ruptura sísmica controla la condición inicial para la forma de onda del agua, lo que se conoce
como generación pasiva[70].

Finalmente, el usar fuentes sísmicas del tipo homogéneas siempre subestimará el potencial
tsunamigénico de una región[50][49][142].

Es debido a todo esto, que se generarán escenarios estáticos estocásticos para tomar en
cuenta los efectos que la variabilidad en la ruptura sísmica tienen en la generación de tsuna-
mis.

1.6.1. Modelos estocásticos de ruptura sísmica

La ruptura sísmica es un proceso complejo y con mucha variabilidad (ver Figura 1.4), es
por esto que los modelos estocásticos de ruptura nacen de la motivación de estudiar dicha
variabilidad y las consecuencias que esto trae para la humanidad. Algunos de los primeros
estudios en esta materia son el estudio de Frankel en 1991[43] y Zeng en 1994[180].

Figura 1.4: Variabilidad en la ruptura sísmica para diferentes terremotos, todos los modelos
de rupturas están aproximadamente a escala. Adaptado de Mai & Beroza (2002)[95].

Frankel propuso un modelo de ruptura auto similar, que se compone de una superposición
jerárquica de subeventos de menor a mayor tamaño bajo el supuesto de stress drop o caída de
tensión independiente de la escala. Este modelo permitía generar modelos con decaimiento

13



ω−2 y un valor b de 1 para sus réplicas (Ley de G-R), lo que indicaría que la independiencia
de la caída de tensión con el tamaño de la ruptura sería el factor responsable de la aparición
de estos fenómenos en la naturaleza.

Por su parte Zeng presenta un modelo de fuente compuesto que, al ser convolucionado con
funciones de Green, genera registros de strong motion sintéticos. La ruptura está formada
por subeventos distribuidos por una ley de potencia localizados de manera aleatoria, y genera
resultados de orden realista, con amplitudes apropiadas, así como duración y contenido de
frecuencia.

Mientras que el primer estudio da indicios de propiedades o leyes físicas que rigen la
sismología, el segundo tiene una utilidad y aplicación directamente en la mitigación del
riesgo sísmico, algo de lo que se sacará provecho en este trabajo, donde se utilizan modelos
de ruptura estocásticos para simular las fuentes sísmicas que dan origen a los tsunamis en
zonas de subducción.

1.6.2. Modelo estocástico k2

Andrews mostró que un espectro de slip que decae como k2 (número de onda en el Fourier
espacial) genera espectros en campo lejano que decaen como ω2 (frecuencia)[6][7]. Esto asume
que la caida de tensión 4σ es independiente de la escala. Esto es lo que motivo el trabajo de
Herrero & Bernard[67].

Estos autores supusieron que la auto-similitud y las leyes espectrales de la radiacion de
ondas de cuerpo (ω2) deb�a tener un origen simple de auto-similitud en la ruptura. Con esto
en mente crearon un modelo cinematico auto similar de�nido por la siguiente ecuación:

4ūL(k) = C
4σ
µ

L

k2
, para k > 1/L (1.10)

En donde relacionaron la trasnformada de Fourier espacial del desplazamiento (4ūL(k))
con un decaimiento en el número de onda para valores superiores a 1/L con L el largo de la
falla.

La utilidad de este modelo es la de generar señales sintéticas para estudio de peligro sísmico
y generar espectros aleatorios que cumplan leyes físicas (como se puede ver en la Figura 1.5),
sin embargo las dos grandes desventajas en las que incurría es que se asume velocidad de
ruptura constante y el modelo de dislocación es instanteo.

Mai & Beroza[95] notaron que los modelos hasta la fecha incluían sólo una distribución
fractal para el slip, pero no incluían alguna manera de describir las asperezas que normalmen-
te se ven en un deslizamiento real. De esta manera perfeccionaron la metodología incluyendo
un largo de escala para el tamaño de las asperezas, de manera tal que este largo característi-
co de escala parametriza una función de autocorrelación en el espacio o bien una función de
densidad de potencia espectral en el dominio del número de onda. Con esto lograron recons-
truir la complejidad de la ruptura que se aprecia al momento de realizar una inversión de la
dislocación (ver por ejemplo la Figura 1.4).
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Figura 1.5: Realización estocástica del modelo Herrero & Bernard 1994. Modelo de ruptura,
señal producida y espectro de Fourier. Adaptado de Herrero & Bernard (1994)[67].

El modelo más consitente que encontraron para parametrizar las rupturas sísmicas fue la
función de autocorrelación de von Karman:

V K =
GH(r)

GH(0)
⇐⇒ ax az

(1 + k2)H+1
(1.11)

La expresión a la izquierda corresponde a la función de correlación, en donde GH(r) =
rHKH(r), con H el exponente de Hurst y KH es la función de Bessel modi�cada del primer
tipo y orden H. Por otra parte la función a la derecha corresponde a la expresión en Fourier
o a la función de densidad de potencia espectral. La escala característica para las asperezas
sale de las constantes ax y az, para el largo característico a lo largo del strike y a lo largo
del dip, respectivamente. Finalmente, las variables espaciales r y en número de onda k están
de�nidas como sigue:

r =

√
x2

a2x
+
z2

a2z
(1.12)

k =
√
a2xk

2
x + a2zk

2
z (1.13)

En donde kx y kz son los números de onda en la horizontal y vertical, respectivamente.

1.6.3. Elaboración de un escenario estocástico

La ruptura del tipo k2 es entonces el modelo escogido para la generación de los escenarios
estocásticos, no sólo por su utilidad práctica y robustez física, si no que además ya se ha
utilizado en el pasado especí�camente en Chile para estudiar el potencial en el Norte Grande
con buenos resultados[142]. La idea es generar una fuente sísmica que tenga contenido es-
pectral real y a la vez permita estudiar cómo la variabilidad de la distribución de slip genera
una variabilidad en el run up del tsunami.
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Se sigue la metodología de Mai & Beroza [95] para obtener fuentes estocásticas, generando
una fuente que siga la distribución k2 en el número de onda a la cual se le agrega ruido con
una función de auto correlación de Von Karman.

Para generar una realización estocástica se realiza lo siguiente:

� Se calculan los números de onda kx y ky en función del largo L y anchoW y los números
de subgrillas Nx y Ny, respectivamente.

� Se generan los largos de auto correlación ax y ay de manera aleatoria con valores entre
0.26 a 0.42 veces L y 0.48 a 0.64 veces W , respectivamente.

� Se normalizan estos valores por la norma del vector [ax, az].
� Se genera el número de onda k según la expresión 1.13
� Se escoge un origen de la falla(x0, y0) en algún punto aleatorio dentro de la geometría.
� Se de�ne la fase φ según la siguiente expresión:

φ =

{
i(kxx0 + kyy0) , k ≤ kc

i(kx(rand(−L/2, L/2)) + ky(rand(−W/2,W/2))) ,
(1.14)

Donde rand es un número aleatorio entre los valores indicados entre paréntesis. Esto
que signi�ca que para números de onda menores a kc la fase se mantiene intacta, y para
números de onda mayor se ingresa un ruido asociado a los largos característicos L y W .

� Se de�ne la amplitud del espectro H como:

H =
4σ
µk3c

1

1 + ( k
kc

2
)

(1.15)

� Se obtiene el desplazamiento 4U usando la transformada inversa de Fourier a la ex-
presión Heφ

� Se le agrega ruido blanco a4U con media en la desviación estándar del desplazamiento.
Los valores que resulten en negativos se igualan a cero.

� Finalmente se escala el desplazamiento 4U según la magnitud del sismo, para tener
un momento sísmico acorde.

1.6.4. Inclusión del acoplamiento sísmico

La metodología descrita anteriormente si bien permite caracterizar de buena manera el
potencial tsunamigénico de una región cualquiera, no toma en cuenta el estado de madurez
actual de ella, por el contrario asume que toda la región de�nida tiene igual potencial sísmico,
lo que es una suposición fuerte y no necesariamente cierta.

Una manera de tomar en cuenta cuáles son las zonas con mayor potencial sísmico es
utilizando el acoplamiento como una medida de qué tan madura es una región con respecto
a otra. Esto pues, como se mencionó anteriormente, los terremotos tienden a generarse en
zonas con un nivel alto de acoplamiento[163] y son estas mismas regiones las más propensas
a generar mayores deslizamientos co-sísmicos al momento de la ruptura[86].

16



Sin embargo, en la actualidad los modelos de acoplamiento no son del todo certeros, en el
sentido que existen numerosos casos en los que grandes terremotos se emplazan en regiones
medianamente acopladas en lugar de regiones cercanas que presentan mayores niveles de
acoplamiento. Para ello sólo basta ver en donde se emplazan el terremoto de Illapel 2015 (Mw
8.3)[144][96][46] en comparación al modelo de Metois para la zona[101][99], y lo mismo para
Pedernales, Ecuador 2016 (Mw 7.8)[65][179] con el modelo de Chlieh [20], ambos ocurriendo
en lugares con acoplamiento medio en lugar de en zonas cercanas casi totalmente acopladas
o con valores muy altos de este parámetro.

Esto nace del hecho que los modelos de acoplamiento sísmico de�nen sistemas intrínsica-
mente inestables, problema que debe ser resuelto con algun tipo de regularización que implica
el suavizamiento de las familias de soluciones posibles[98][160], por lo que el detalle de cuáles
regiones están más acopladas que otras no es robusto y depende fuertemente de las cons-
tantes utilizadas al momento de de�nir el problema, por ejemplo el suavizamiento (Ver por
ejemplo Chlieh et al. 2014[20] y Metois et al. 2016[101]). Esto se ve evidenciado con la falta
de resolución hacia la fosa, por falta de cobertura de estaciones en mar, ya que las estaciones
se ubican en tierra[73], lo cual es contraproducente debido a que los deslizamientos cercanos
a la fosa son los con mayor potencial para generar tsunamis. Sin embargo, lo más robusto
de estos modelos es el acoplamiento promedio, ya que si bien no se tiene buena de�nición de
los valores punto a punto del acoplamiento (o con grillas muy pequeñas) sí se tiene cierto
grado de de�nición para la suma de todos los valores en una región, lo que se ve re�ejado en
valores promedio[98][21][101][99]. Tomando en cuenta éste último punto, utilizar la variación
latitudinal del acoplamiento promedio se presenta como una buena alternativa, pero esto
presupone que en la región existe un modelo de acoplamiento de buena calidad y que los
datos estén disponibles, lo que no siempre será cierto, por lo que en algunas regiones esto
simplemente no se podrá implementar.

Los requerimientos que esta metodología debe tener son:

� Se busca que el resultado �nal tenga una distribución latitudinal similar a la curva
de acoplamiento promedio, por lo que no se constreñirá el resultado en longitud y el
modelo podrá tener el slip repartido libremente en el ancho de la falla.

� En este mismo sentido, el modelo �nal no debe ser idéntico al modelo de acoplamiento,
ya que esto es contraproducente a la hora de generar fallas estocásticas. El generar
fallas estocásticas muy similares unas de otras evita que el análisis estadístico posterior
sea signi�cativo.

� Así mismo, se requiere que el modelo tenga la su�ciente libertad para considerar slip
en zonas con un acoplamiento no tan alto, esto para evitar que los modelos estén
fuertemente sesgados por el acoplamiento sísmico, generando slip alto sólo en regiones
altamente acopladas, y evitando totalmente que exista en zonas con acoplamiento bajo.

Para cumplir con estas necesidades es que se utilizará la curva de acoplamiento promedio
latitudinal para modular el ruido estocástico a lo largo de la falla, el que es ingresado al modelo
de ruptura posterior a su creación. Puesto a que como el modelo ya tiene cierta variabilidad
previo a ingresarle el ruido, se podrán generar realizaciones estocásticas distintas unas de
otra y sin embargo que éstas estén en armonía con el modelo de acoplamiento entregado.

17



En la siguiente �gura se muestra un ejemplo de los resultados obtenidos al utilizar un
modelo de acoplamiento modular

Escenario estocástico de ruptura

0 100 200 300 400 500

D
is

ta
n

c
ia

 a
 l
o

 a
n

c
h

o

d
e

 l
a

 f
a

lla
 [

k
m

]

0

50

100

150

S
lip

 [
m

]

0

10

20

30

Distancia a lo largo de la falla [km]

0 100 200 300 400 500

A
m

p
lit

u
d

0

0.2

0.4

0.6

0.8

1
Slip acumulado normalizado

Acoplamiento (Metois et al. 2016)

Numero de onda k [rad/km]

10-1 100

A
m

p
lit

u
d

100

102

104

Espectro de amplitud

Figura 1.6: Escenario estocástico con modelo real de acoplamiento. Arriba-izquierda: Mo-
delo de ruptura estocástico. Abajo-izquierda: En azul la dislocación cosísmica acumulada
(en el ancho) del modelo a la izquierda y en rojo segmentado la función que modula el despla-
zamiento, correspondiente a una sección del modelo de acoplamiento de Metois et al. 2016.
Derecha: En negro se tiene el espectro de amplitud del modelo de ruptura en función del
número de onda radial k [rad/km], en rojo se aprecia un decaimiento del tipo k2.
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1.7. Campo de deformación super�cial

Si bien los terremotos ocurren en profundidad, su campo de deformación no está acotado
sólamente torno a la fuente al interior de la tierra, si no que éstos son capaces de generar
deformaciones en la super�cie. Dicha deformación puede ser estimada de diferentes maneras:
numéricamente usando un modelo de velocidades, analíticamente usando ciertas suposiciones
sobre el medio, simpli�cadamente si asumimos un sismo puntuale, entre otras formas.

La manera más ampliamente usada para calcular la deformación super�cial corresponde
a emplear las ecuaciones de Okada en su trabajo de 1985[114]. Este modelo elástico supone
una fuente puntual o una falla �nita rectangular, ambas enterradas en profundidad en un
semiespacio homogéneo e isotrópico, con mecanismos que pueden ser del tipo cizalle (shear),
para moderlar rupturas de terremotos, o bien como una fuente expansiva (tensile), para
modelar rupturas del tipo crack o explosiones.

Esta metodología, si bien básica, permite obtener una muy buena aproximaciónen primer
orden de la deformación super�cial vertical y horizontal, a pesar de que se simpli�que el
modelo de tierra. Además, en general no se tienen modelos tridimensionales para la totalidad
de la región sudamericana y los modelos disponibles son más bien locales, imposibilitando
el uso de metodologías más complejas. Por otra parte el amplio uso de estas fórmulas nace
del hecho que los modelos de fuente sísmica no son singulares, y siempre existen múltiples
modelos capaces de explicar una misma deformación.

1.7.1. Calculo de la deformación vertical y horizontal

Como se verá más adelante la condición incial de la propagación de tsunamis se puede
asumir como la deformación super�cial vertical producida por un terremoto, sumado a la
componente de advección horizontal. Esta última necesita de la componente de deforma-
cion super�cial horizontal para ser calculada, por lo que ambas, la deformación vertical y
horizontal, deben ser computadas.

La metodología usada para calcular las deformaciones consiste en usar un modelo de falla
grillado, en el que cada subfalla tenga dimensiones de 2×2 km2, de manera tal que éstas sean
lo su�cientemente chicas para poder ser aproximadas por una ruptura puntual en el centro
del plano descrito por la subfalla y así usar las fórmulas de Okada (1985)[114]para fallas
puntuales. Esto permite ahorrar tiempo de cómputo debido a que la contribución de cada
subfalla corresponde a una expresión analítica sencilla y la deformación total corresponde
entonces a la suma de todas estas contribuciones.
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1.7.2. Comparación entre modelo uniforme y estocástico

En este trabajo se estudiarán terremotos del tipo inverso (subducción), cuyo patrón tí-
pico de deformación se puede ver en la �gura 1.7, donde también se pueden comparar las
semejanzas y diferencias entre un modelo homogéneo (con bordes suavizados) y un modelo
estocástico: En primer lugar el patrón comun es de alzamiento sobre la ruptura y depresión en
el lado opuesto al movimiento de la ruptura; el patrón de la dislocación uniforme es parejo sin
mayores diferencias a lo largo de la ruptura, estas pequeñas variaciones nacen de la inclusión
de una batimetría real para incluir la advección horizontal; el patrón estocástico tiene varia-
ciones a lo largo del strike con alzamientos y depresiones altas en torno a las asperezas de la
ruptura; �nalmente el modelo uniforme tiene deformaciones super�ciales muy inferiores a las
producidas por el modelo aleatorio (máximos de 0.9 metros y 2.4 metros, respectivamente) a
pesar de tener la misma magnitud, esto producto que el segundo modelo concentra el slip en
parches y no a lo largo de toda la falla, produciendo dislocaciones mucho más grandes (∼2
metros y ∼8 metros, respectivamente).
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Figura 1.7: Modelos de ruptura y deformación super�cial para un terremoto tipo inverso
(strike: 0°, dip: 20°, rake: 90°) magnitud Mw 8.0 con 200 kilometros de largo y 80 de ancho.
a) y b) corresponden a un modelo del tipo homogéneo con bordes suavizados, mientras que
c) y d) a un modelo estocástico.

20



1.7.3. Dominio de cómputo

En la práctica, calcular la deformación super�cial producto de un sismo en todo el do-
minio de la simulación de tsunami es un proceso computacionalmente caro, esto puesto que
supone calcular el aporte de cada subfalla (cada terremoto tiene miles de ellas) en cada punto
del dominio de tsunami (del orden de millones). Además, la deformación super�cial decae
rápidamente en las lejanías de la ruptura, como se puede apreciar en la �gura 1.7, donde a
más de 1 grado de la ruptura ya sólo se ven contribuciones en torno a cero. Es por esto que
se de�ne un dominio de cómputo interior en el que se calculan realmente las deformaciones
super�ciales, dejándose en cero la deformación en el resto del dominio total, como se ve en
la Figura 1.8.

El criterio usado será de dejar 1.5 a 2°de separación entre la falla y los bordes del dominio
de cálculo, dependiendo del tamaño del sismo, ya que sismos de magnitud muy elevada (M∼9)
pueden tener deformaciones más extensas.

La siguiente Figura muestra un ejemplo para Chile Central, en donde en blanco se tiene
el dominio interior en donde se calculan las deformaciones de Okada y el dominio total en
rojo, es la región en donde se calcula la modelación de tsunami usando NEOWAVE.

Figura 1.8: Esquema con los dominios de cálculo: Dominio interior en blanco y dominio total
de modelamiento en rojo.
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1.8. Modelamiento de tsunami regional

En esta tesis se estudiarán los tsunamis producidos nétamente por terremotos regionales,
es decir los provocados por terremotos que ocurren en la placa de nazca sólamente y en
particular el resultado buscado es el runup o altura de inundación.

Como se verá más adelante, incluso simpli�cando el problema de la propagación del tsu-
nami se obtienen ecuaciones no lineales por lo que lo que se hace muy complejo tener una
idea de qué tanto puede afectar un tsunami a una región en particular y es por esto que las
simulaciones numéricas son usadas en este tipo de estudio como herramienta para cuanti�car
el problema.

Run up

Distancia 
de inundación

Nivel medio del mar

Línea de costaAmplitud del tsunami

Figura 1.9: Esquema de la inundación por tsunami.

Finalmente, es importante comprender que en el estudio de peligro de tsunami no son sólo
los terremotos regionales (o que ocurren en la misma costa chilena) los que son capaces de
generar daños locales de tsunami, si no que además hay que tener presente que los tsunamis
que ocurren a grandes distancias, o en el denominado campo lejano, pueden dañar las costas
chilenas. Ejemplo de esto es el caso del terremoto de Tohoku en 2011, donde un terremoto
magnitud Mw 9.1 a más de 17.000 km de distancia generó un tsunami que llegó a las costas
chilenas más de 20 horas luego de ocurrido el evento principal[55]. Este fenómeno, denominado
tsunami transoceánico, se produce debido a que las ondas de tsunami tienen muy poca
pérdida energética en su paso por el oceano, por lo que sismos producidos a lo largo de
todo el Pací�co tienen el potencial de afectarnos, especíalmente Japón por su ubicación
geométrica con respecto a Chile. El estudio de tsunamis transoceánicos se puede realizar
de manera probabilística asumiendo una tasa de ocurrencia de sismos en el pací�co y/o
utilizando simulaciones numéricas[51][54][118].

Más aún, los terremotos de subducción no son los únicos capaces de formar tsunamis. Otro
tipo de generación es la que se produce cuando grandes masas de material (sea roca, hielo,
�uidos, etc) ingresan de manera repentina a la super�cie del agua generando los denominados
tsunamis por deslizamiento. Este tipo de catástrofes tienen el potencial de ser igual o incluso
más destructivas que un tsunami por subducción. Ejemplos de esto es el tsunami en el Fiordo
de Aysén en 2007 con olas de más de 6 metros[88][153] producidas luego de una seguidilla
de sismos, siendo el máximo de ellos de magnitud 6.1, que generó el desprendimiento de un
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cerro y su entrada al agua. Este tipo de eventos tiene un efecto nétamente local, aledaño a la
entrada de material al agua, y por lo general tiene amplitudes muy superiores a los tsunamis
de subducción, siendo el caso más emblemático el tsunami ocurrido en Bahía Lituya en 1958
con más de 520 metros de altura de inundación[103]. El estudio de tsunamis por deslizamiento
requiere emplear una metodología totalmente a la descrita en este trabajo, usando no sólo
datos geológicos para determinar la cantidad de �ujo de material esperable en una zona dada,
si no que además el uso de modelos numéricos que permitan modelar el ingreso de dicho �uido
al agua, cambiando la batimetría en cada momento.
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1.8.1. Marco teórico de la propagación de tsunamis

Existen diversas maneras de describir el movimiento local de un �uido dependiendo de
su viscocidad, turbulencia, profundidad y otras variables. Entender este tipo de problemas
requiere por lo general resolver sistemas de ecuaciones muy complejos, lo que requiere el
uso de matemática muy compleja o modelos numéricos avanzados. Sin embargo, este tipo
de problemas pueden ser simpli�cados al hacer algunas simpli�caciones considerando que el
�uido en cuestión es agua salada para el caso de la modelación de tsunamis.

Ecuación de movimiento

Para un �uido no viscoso que satisface las ecuaciones de Euler, las ecuaciones de movi-
miento que rigen su �ujo están dadas como sigue:

ρ

(
∂

∂t
+ u · ∇

)
u+∇p+ ρgk̂ = 0, (1.16)

en donde la expresión
(
∂
∂t

+ u · ∇
)
corresponde a la derivada material, ρ representa la

densidad del agua marina, la cual no es constante y depende de su posición en la columna
de agua y su temperatura, u el campo de velocidad, p el campo de presión y g la gravedad
terrestre que para este tipo de cálculos se asume homogénea.

Además se asumirá que el agua se comporta como �uido incompresible, por lo que también
se tiene que:

∇ · u = 0 (1.17)

Variables físicas

Se utiliza el sistema de referencia mostrado en la Figura 1.10, en el cual se tiene un sistema
tridimensional ordenado con z apuntando hacia arriba y con z = 0 en el nivel medio del mar
(n.m.m.). Por otra parte se tiene la variable η(x, y, t) que descibre la variación en amplitud
del agua sobre el n.m.m. que representa la variable de interés, y h(x, y) que representa la
batimetría.

Para integrar la generación de tsunami por un terremoto es que se incluye la variable
ζ(x, y, t), la cual representa una variación en el fondo oceánico que por este momento no
tiene forma de�nida ni en el espacio o tiempo.

Para encontrar las ecuaciones que gobiernan el sistema se deben incluir dos condiciones
de borde:

z = η(x, y, t) (1.18)

z = −h(x, y) + ζ(x, y, t) (1.19)

La primera corresponde a la condición de borde en la super�cie del agua y la segunda a la
condición en el fondo oceánico.
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-h(x,y)

n.m.m. η(x,y,t)

z
y

x

ζ(x,y,t)

Figura 1.10: Esquema de las variables físicas en la teoría clásica de tsunami.

Aplicando derivada material a la ecuación 1.18 y recordando que u = ûi + vĵ + wk̂ se
obtiene la siguiente expresión:

w(x, y, η) = ηt + u(x, y, η)ηx + v(x, y, η)ηy (1.20)

Ahora bien, en el fondo oceánico también se aplica la derivada material y se obtiene la
siguiente expresión:

w(x, y,−h+ ζ) = ζt + u · (−h+ η)x − v · (−h+ η)y (1.21)

Shallow water equations o ecuaciones de aguas someras

Bajo el supuesto de velocidades horizontales (u y v) independientes, así como también una
presión hidrostática (i.e. aumento lineal por profundidad) se obtiene el sistema de ecuaciones
de aguas someras o shallow water equations que describen el movimiento del agua para la
generación de un tsunami. Estas ecuaciones se obtienen si tomamos la ecuación 1.17 e inte-
gramos desde el fondo marino hasta la super�cie del agua y �nalmente juntamos el resultado
obtenido con las condiciones de borde.

El sistema de shallow water equations es el que sigue:

∂u

∂t
+ u

∂u

∂x
+ v

∂u

∂y
+ g

∂η

∂x
= 0

∂v

∂t
+ u

∂c

∂x
+ v

∂v

∂y
+ g

∂η

∂y
= 0 (1.22)

∂η

∂t
+

∂

∂x
((η + h)u) +

∂

∂y
((η + h)v) = 0

Un punto muy importante es que el sistema que se obtiene luego de todas las simpli-
�caciones utilizadas es uno no lineal y acoplado. En términos prácticos esto signi�ca que
por ejemplo si tenemos dos terremotos y uno genera el doble de deformación que el otro, el
tsunami generado no tiene por qué ser el doble de grande, pudiendo ser mayor o menor. El
acoplamiento de las variables por su parte también aumenta la di�cultad a la hora de resolver
el sistema.
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Sistema de ecuaciones no hidrostático integrado en profundidad

En el caso de no utilizar una presión hidrostática el sistema se complejiza, puesto que es
esta simpli�cación la que permite obtener el sistema anterior.

Yamazaki[178] demostró que a partir de las ecuaciones de Navier-Stokes para un �uido
incompresible es posible llegar a un sistema análogo al de las shallow water equations en el
caso de presión no hidrostática:

∂U

∂t
+ U

∂U

∂x
+ V

∂U

∂y
= −g ∂ζ

∂x
− 1

2

1

ρ

∂q

∂x
− 1

2

q

Dρ

∂

∂x
(ζ − h)− n2 g

D1/3

U
√
U2 + V 2

ρD

∂V

∂t
+ U

∂V

∂x
+ V

∂V

∂y
= −g ∂ζ

∂x
− 1

2

1

ρ

∂q

∂y
− 1

2

q

Dρ

∂

∂y
(ζ − h)− n2 g

D1/3

U
√
U2 + V 2

ρD
(1.23)

∂W

∂t
=

q

ρD

∂ζ

∂t
+
∂(UD)

∂x
+
∂(V D)

∂y
= 0

Este sistema es conocido como el Depth integrated, non-hydrostatic equations o sistema
de ecuaciones no hidrostático integrado en profundidad. En este sistema U , V y W son las
velocidades promediadas en profundidad (u,v y w), ζ es la elevación del agua por sobre el
n.m.m., q representa a la presión no hidrostática, D es la profundidad de �ujo (D = ζ + h)
y n es el coe�ciente de rugosidad de Manning que para el caso de tsunamis es comunmente
usado un valor de 0.025 determinado por Kotani[83].

La ventaja de este sistema de ecuaciones frente al modelo de aguas someras es que el
último es no conservativo, lo que resulta en pérdida de volumen y disipación de energía.
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Condicion inicial: Propagacion activa y pasiva

Como se ha visto anteriormente el sistema no lineal acoplado de la propagación de tsunami
está completamente de�nido salvo por la condición incial, que depende nétamente de la
variable ζ(x, y, t) y príncipalmente en su comportamiento temporal. Existen dos maneras de
abordar el problema de condición incial: la propagación activa y pasiva.

En la primera se asume que el fondo oceánico se mueve en el tiempo siguiendo la defor-
mación provocada por el terremoto, mientras que en la generación pasiva la deformación en
el fondo oceánico se traslada directamente a la super�cie libre del agua.

La propagación activa es la manera de abordar el problema que tiene más sentido físico, al
menos intuitivamente y, sin embargo, ambas formas de abordar el problema son relativamente
equivalentes. Kervella[80] mostró que existen diferencias entre las formas de onda en el agua
formadas por estos dos tipos de mecanismos, pero como se puede ver en la �gura 1.11 estas
diferencias son mínimas y la forma de onda se conserva de buena manera.

Este fenómeno se debe a que la columna de agua sobre la deformación del fondo actúa
como un �ltro pasa bajo, de manera tal que las frecuencias altas se atenúan en la solución de
fondo móvil (activa) y sólo la deformación de gran número de onda se mantiene intacta hacia
la super�cie marina, haciendo que las dos formas de abordar el problema sean muy similares.

Dado a que el tiempo total de ruptura de un terremoto típico (∼100-200s) es inferior
al periodo de onda que se propaga en el agua (>1000s), es que es posible entender que la
propagación de la deformación producida por un terremoto hacia la super�cie marina puede
ser asumida como instantánea.
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Figura 1.11: Comparacion de forma de onda en el agua para generaciones pasivas y activas.
Modi�cado de Kervella et al. 2007[80].
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Advección horizontal

Si bien se determinó en la sección anterior que la condición inicial de un tsunami puede ser
considerada como la deformación vertical producida por un terremoto en el fondo marino,
como se aprecia en la Figura 1.11a, esto deja afuera la contribución que pudiese tener el
movimiento horiontal de grandes estructuras submarinas en la generación de un tsunami,
como se aprecia en la Figura 1.11b.

x
z

a) 

b) 

Figura 1.12: Diferentes génesis de un tsunami. a) Generación por deformación vertical. a)
Generación por advección horizontal. Adaptado de Tanioka & Satake (1996)[159].

Tanioka & Satake[159] estudiaron este problema y establecieron una metodología para
incluir este fenómeno en la simulación de tsunamis. Este tipo de fenómeno se conoce como
advección y el resultado �nal del estudio se aprecia en la siguiente ecuación:

uh = ux
∂H

∂x
+ uy

∂H

∂y
, (1.24)

donde uh representa la variación vertical de la columna de agua debido a las deformaciones
horizontales ux y uy. Por otra parte H representa la profundidad del fondo oceánico o la
batimetría en otras palabras. Una observación importante es que los autores consideran a uh
positivo hacia arriba y H positivo hacia abajo, por lo que al momento de implementar esta
fórmula se debe tener precaución.

Este fenómeno se implementa fácilmente, usando la batimetría para la modelación del
tsunami y calculando sus derivadas espaciales de manera numérica, cuidando de suavizar
previamente la batimetría para evitar artefactos. Este suavizamiento no tiene mayores pro-
blemas ya que busca eliminar elementos de alta frecuencia que como se vió anteriormente
son invisibles ante la propagación de un tsunami (fenómeno de onda larga).

Por último el resultado de las derivadas espaciales se multiplica por las deformaciones
horizontales y se suma a la deformación vertical, siendo este cómputo �nal la condición
inicial del problema de modelación numérica de tsunami.
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1.8.2. Modelamiento numérico utilizando NEOWAVE

La modelación numérica del tsunami se lleva a cabo utilizando NEOWAVE, cuyas siglas
vienen del inglés Non-hydrostatic Evolution of Ocean WAVEs. Este programa desarrolla-
do por Yamazaki[178][176] resuelve el sistema de ecuaciones no hidrostático integrado en
profundidad (ver Ecuaciones 1.23) para simular la evolución de un tsunami desde su gene-
ración, propagación e inundación. Este programa considera dispersión de onda, ruptura de
olas, propagación de ola de marea (bore propagation), simulaciones anilladas, entre otros.

Este programa ya ha sido usado existósamente en simulaciones de tsunamis para estu-
dios sísmicos y también de caracterización de peligro: Lay[87] usó NEOWAVE para estudiar
el tsunami del terremoto de Tohoku Mw 9.1 en 2011; el mismo evento fue estudiado por
Yamazaki[177] para veri�car su modelo numérico y analizar un efecto de resonancia en la
costa de Honolulu; el terremoto de Mentawai Mw 7.9 en fue estudiado por Lay[85], esta vez
un terremoto lento; y, probablemente el ejemplo más importante, fue usado por Ruiz[142]
para caracterizar el peligro tsunamigénico en el norte chileno.

Descripción del programa y dominios de cómputo

NEOWAVE utiliza un algoritmo de diferencias �nitas para resolver el sistema no lineal
acoplado para el movimiento del agua. Su código está en el lenguaje computacional Fortran
lo que garantiza la e�ciencia al utilizar librerías optimizadads para cálculos matemáticos en
matrices y otras operaciones complejas[131].

Condición de Courant

Dependiendo de la resolución utilizada, tanto en el espacio como en el tiempo, el problema
de resolver el �ujo marino puede ser áltamente inestable. Esto nace del esquema utilizado
para resolver el sistema de ecuaciones no lineales, ya que como se explica en los trabajos
de Courant et al. [30][31], a medida que el grillado tiende a cero, es decir aumentamos la
resolución de la solución, nace una inestabilidad inherente a los problemas de ecuaciones
diferenciales.

La manera intuitiva de entender esta condición es la siguiente: Si queremos simular una
onda de tsunami moviéndose por una grilla discreta, el intervalo de tiempo utilizado para
calcular la posición de esta onda tiene que ser menor que el tiempo que le toma a esta
onda avanzar de un punto de la grilla o uno adyacente. En otras palabras, la onda no puede
moverse más rápido de lo que la puedo calcular. Para garantizar la estabilidad del sistema se
debe respetar la condición de Courant-Friedrichs-Lewy (nombrada de esta manera por los 3
autores que la establecieron):

vmax4t
4x

=

√
ghmax4t
4x

≤ Cmax (1.25)

En el caso de un tsunami, la velocidad máxima vmax de la propagación se dará en la
profundidad máxima hmax (recordar que vtsunami =

√
gh. Tanto 4x como 4t representan el

largo del intervalo usado espacial y temoporal, respetviamente. Finalmente, Cmax, depende
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nétamente del método utilizado para resolver la ecuación discretizada y por lo general se
utiliza un valor cercano o igual a 1.

NEOWAVE es áltamente inestable, esto pues resuelve un problema no lineal con un es-
quema de diferencias �nitas, por lo que en general se utiliza un valor para Cmax muy inferior
a 1. Este valor depende del lugar de simulación, ya que la profundidad máxima está asociada
a la fosa de subducción y ésta varía a lo largo de la subducción Nazca-Sudamericana. En
Chile, frente a la península de Mejillones se tiene el punto más profundo de la fosa en torno
a los 23°S con un valor en torno a los 8 km.

Para un grillado de 30 segundos de arco (∼ 925m), usando una gravedad de 9,8m
s2
, y un

valor de 0.3 para Cmax se tiene que un espaciado de 1 segundo garantiza la estabilidad del
sistema, sin embargo algunas simulaciones particulares tienden a presentar inestabilidad para
las cuales se utiliza una condición de 0.15 y un espaciado temporal de 0.5 segundos. No se
utiliza un espaciado de 0.5 segundos para todas las simulaciones ya que eso aumenta al doble
el tiempo de cálculo y el tamaño de los archivos generados por NEOWAVE.
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1.9. Estudio estadístico y caracterización del runup

1.9.1. Ley de Plafker

Plafker en 1997[125] propusó una conjetura, en que el máximo runup de un tsunami es
cuando mucho del orden del máximo deslizamiento del terremoto que lo genera, o sea que
existe una relación lineal del tipo:

4u ∝ R (1.26)

Esta relación es conocida como la ley o conjetura de Plafker (Plafker's law o Plafker's rule
of thumb).

En 2004 Okal & Synolakis[117] comprobaron numéricamente esta relación utilizando si-
mulaciones de tsunami para diferentes modelos de fuente, también lo comprobó experimen-
talmente Rosenau et al. en 2010 [138] con simulaciones análogas en laboratorio.

De modo que una manera de comprobar la veracidad física de las simulaciones es veri�car
que cumplan esta relación matemática o, dicho de otro modo, esta relación nos indica qué
tan realistas son las simulaciones que se realizan.

1.9.2. Escalamiento del área de inundación con la magnitud

Se veri�ca también que el tamaño promedio del área inundada escale con la magnitud del
sismo, para esto de�nimos como área inundada a la región del campo cercano (en este caso
1°de distancia desde la fuente) bajo la curva del run-up (ver Figura 1.13) normalizado por el
largo de dicha área.

Figura 1.13: Area de Inundación del Tsunami de�nida como el área bajo la curva de run-up
a 1°de distancia de la fuente.
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1.9.3. Distribuciones de probabilidad

Se utilizan los datos latitudinales obtenidos para el run up para a su vez obtener una pseudo
distribución de probabilidad. El proceso se basa en aplicar un histograma 2D a la totalidad
de las distribuciones de run up en cada zona de subducción: Se toman los datos de run up
obtenidos para cada región por separado y se veri�ca cuántas simulaciones están dentro de
un rango de altura (cada 0.5 metros) para cada latitud, de manera que al normalizar por el
total de las simulaciones realizadas (en este caso 100) se obtiene el porcentaje de simulaciones
que caen en esta región o una probabilidad empirica de ocurrencia para este run up en esta
latitud. De modo tal que se puede construir un mapa de calor en donde los valores más altos
o con colores más calidos indicarían los escenarios más probables para una latitud y altura
de run up dada.

Con estos datos también se pueden construir curvas de probabilidad de excedencia, si
sumamos acumulativamente sobre la altura del run up manteniendo la latitud �ja. La pro-
babilidad de excedencia P (R ≥ X) en este caso indicará cuál es la probabilidad de obtener
una inundación vertical R de a lo menos X metros, o sea, cuántos casos existen en que el run
up es X metros o más.
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Capítulo 2

Fase W

Como se introdujo anteriormente, la fase W es actualmente el estándar en cuanto a inver-
sión de mecanismos focales para alerta temprana en caso de tsunamis.

2.1. Energía y Patrón de Radiación

Alguno de los puntos técnicos importantes a entender en cuanto a la fase W tienen que ver
en: la energía que radía un terremoto y en cómo se reparte ésta. Con respecto a lo primero se
puede analizar un espectrograma de un registro sísmico para observar la fase W y entender
de mejor manera la energía que usa para la inversión del mecanismo focal, con respecto al
segundo punto, para entender cómo se reparte la energía de un terremoto se puede estudiar
el patrón de radiación de la fase W.

2.1.1. Energía de la fase W

Para analizar la energía de la fase W en primera instancia se observa cómo se reparte la
energía de un registro sísmico cualquiera, en este caso corresponde al registro sísmico de la
estación VA01 para el terremoto de Melinka 2016 a unos 10.5° de distancia. Como se aprecia
de la Figura 2.1, la mayor parte de la energía del registro sísmico se encuentra concentrada
en las ondas super�ciales, que llegan posterior a la llegada de la ondas P y S, en torno a los
300 segundos, lo que se aprecia en el espectrograma del centro en donde los mayores peaks
de energía están entre los 250 segundos en adelante. Sin embargo, si �ltramos el registro en
bajas frecuencias podemos ver que una parte considerable de la energía se encuentra entre la
llegada de la onda P y S, lo que corresponde a la fase W. A pesar de ser proporcionalmente
menor a la energía de otro tipo de ondas podemos ver que es fácilmente identi�cable, y llega
antes que las ondas super�ciales evitando el traslape de esta energía, lo que posibilita la
inversión de esta onda de manera relativamente sencilla.

2.1.2. Patrón de radiación

En cuanto al patrón de radiación de la fase W se pueden observar algunos ejemplos para
terremotos de gran magnitud en el mundo y Chile, en especí�co: Sumatra 2004 (Mw 9.1),
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⃤=10.5°

Figura 2.1: Espectrograma del terremoto de Melinka.Arriba: En negro el registro en estación
VA01 para el terremoto de Melinka, en rojo el registro �ltrado en el rango de la fase W.
Centro: Espectrograma del registro. Abajo: Espectrograma del registro �ltrado en el rango
de la fase W.

Maule 2010 (Mw 8.8), Tohoku 2011 (Mw 9.1) e Illapel 2015 (Mw 8.3). En la �gura 4.4 se
aprecian grá�cos radiales con el patrón de radiación observado en la red de estaciones global,
en los que se observa que las mayores amplitudes (color azul o rojo) están alineados en dos
lóbulos similar al patrón de radiación de una onda Rayleigh[77], sin embargo no se observa
ningún otro patrón en cuanto a la distancia epicentral (distancia radial en el grá�co), tampoco
con respecto al cambio de signo de la onda (azul vs rojo), lo cual podría haber tenido mayor
información respecto a la forma de ruptura, por ejemplo podría contener alguna información
con respecto a la directividad de la ruptura.
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Figura 2.2: Patrón de radiación de la fase W para los dos más grandes terremotos chilenos
de la década y dos grantes terremotos en el mundo.
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2.2. Caso chileno

En el caso chileno, la fase W se utiliza como un método de inversión a distancias regionales
menores a 12° de distancia, a diferencia de otras instituciones (e.g. USGS) en las cuales se
utilizan datos a distancias telesísmicas. Esto tiene algunas implicancias que se analizan en lo
siguiente.

2.2.1. Centro Sismológico Nacional

El Centro Sismológico Nacional (antiguamente Servicio Sismológico Nacional) el 2010
luego del terremoto del Maule, comienza una etapa de fortalecimiento de la red sismológica
pasando de 36 en 2010 a más de 100 en la actualidad (ver Figura 2.4). Esto va de la mano
con la implementación de la fase W como un mecanismo de inversión rápido del tensor de
momento por Sebastián Riquelme como parte de su tesis de Magíster.

2.2.2. Caso regional

En el caso de utilizar registros a distancias cortas (entre 5 a 12°) se tiene que el tiempo
respuesta debe ser muy corto, en este caso el Centro Sismológico debe obtener una primera
aproximación a la magnitud y mecanismo del sismo tan solo a 5 minutos de que este ocurre,
para poder tener una respuesta correcta de los organismos gubernamentales a cargo de orga-
nizar la evacuación en caso de que el sismo presente una amenaza de tsunami.

Para analizar este problema de respuesta rápida tenemos que tener en cuenta dos puntos:
¾Cuánto se demora en llegar la onda a una estación? y por otra parte ¾Cuánto tiempo debe
pasar desde que llega la onda hasta que esta estación es utilizable para la inversión?. Sabemos
que la fase W llega entre las ondas P y S, por lo que el tiempo de llegada está dado por el
tiempo de llegada de la onda P y en distancias regionales se utiliza un delta de tiempo
pasado de la onda P dado por 15 segundos por cada grado de distancia radial (15×4), para
distancias regionales por otra parte se utiliza una ventana �ja de 180 segundos tras la llegada
de la onda P (ver Figura 2.3).

En terminos prácticos, una estación, que está a aproximadamente 8.6° de distancia desde
la fuente, puede ser utilizada para la inversión luego de 300 segundos, es decir la onda P tarda
unos 120 segundos en llegar a la estación y dada la ventana �ja de 180 segundos se tiene que
esta es la mayor distancia a la que se pueden utilizar estaciones si se quiere una solución en
los primeros 5 minutos, la distancia real es menor si se considera el tiempo de cómputo de la
fase W, el cual es pequeño por lo que se aproxima a cero en este cálculo.

Otra de las di�cultades de utilizar una red de estaciones locales para la inversión de fase
W es la de tener una buena cobertura azimutal para el sismo que ocurre. En el caso especí�co
de Chile esto es un problema realmente difícil puesto que para un terremoto tsunamigénico
que ocurre en la costa, todas las estaciones estarán hacia el Oeste en el continente, salvo
Juan Fernández e Isla de Pascua, por lo que las soluciones encontradas tienen este sesgo en
ellas y en teoría contienen una mayor incertidumbre que las obtenidas por instituciones que
utilizan registros telesísmicos.
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Figura 2.3: Ventana de tiempo de la Fase W para el caso regional (rojo) y el caso global
(azul).

2.2.3. Red de estaciones y su evolución

Como se mencionó anteriormente la red de estaciones del CSN (ver Figura 2.4) comenzó
a expandirse a lo largo de los años posteriormente al 2010 con el terremoto del Maule, y es
en 2013 cuando comienza realmente a verse un aumento en el número de las estaciones y en
consecuencia al número de eventos que se pueden invertir usando este método (ver Figura
2.5).

Como se aprecia en la Figura 2.4, la mayor parte de las estaciones corresponden a estacio-
nes instaladas en el Norte Chileno y en la zona Central, sin embargo Chile continental tiene
cobertura en su totalidad, e incluso existen estaciones en el Archipiélago de Juan Fernández
y la Isla de Pascua. La mayor densidad de estaciones en el Centro probablemente responde a
una mayor densidad poblacional en el área y el área del norte chileno corresponde a una red
previa al terremoto de Iquique 2014 debido a que ésta región había sido identi�cada como
un gap áltamente maduro en el pasado y existía mucha anticipación nacional e internacional
en cuanto a lo que pudiese ocurrir en esta región.

Si bien la cobertura de estaciones en Chile se puede considerar bastante buena, sobretodo
si se considera la pobre cobertura que existía hace menos de una década, como se explicará en
la siguiente sección, una cobertura más densa a lo largo de regiones poco sísmicas o incluso en
países aledaños puede mejorar el tiempo de respuesta y la calidad de las soluciones obtenidas.

2.2.4. Desempeño de la red

Para estudiar el desempeño de la red sísmica ante un terremoto, se utiliza un modelo
simple de respuesta ante un evento hipotético:

� En primer lugar se simula la ocurrencia de un evento con hipocentro en algún punto de la
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Figura 2.4: Red de estaciones del CSN y su evolución en el tiempo, y terremotos con meca-
nismos focales de la sismicidad registrada a lo largo de la última década.

subducción, para ello se utiliza el Slab 2.0 como geometría de referencia en los primeros
50 kms de profundidad, lo que se considera como eventos posiblemente tsunamigénicos.

� Para cada uno de estos eventos se calcula el tiempo de llegada de la onda P en cada
una de las estaciones de la red sísmica, para ello se utiliza un modelo de capas simples
(modelo PREM) y un trazado de rayos sísmicos.

� Para cada estación se calcula el tiempo necesario luego de la llegada de ondas P para
el cálculo de la fase W, en estos casos particulares se tiene que éste tiempo es de 3
minutos (180 s) �jos.

� Se descartan las estaciones cuyo tiempo de respuesta sea mayor a un criterio estable-
cido (e.g. 5 min, 10 min, etc.). Además de cualquier estación a menos de 5 grados de
distancia.

En términos prácticos se tiene que para tener una respuesta a menos de 5 minutos sólo
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Figura 2.5: Cantidad de estaciones banda ancha y eventos invertidos con fase W a lo largo
de los años.

las estaciones entre 5 y 8.6° sirven para la respuesta rápida. Para una solución a 8 minutos
las estaciones entre 5 y 16.7° aproximadamente son las que pueden ser utilizadas y para una
respuesta a 10 minutos las estaciones a más de 21.1° no entregan información a tiempo. En
la Figura 2.6 se puede apreciar un esquema explicando las estaciones que se encuentran dis-
ponibles para obtener una solución a 300 segundos o 5 minutos. Un mínimo de 10 estaciones
es necesario para poder obtener una inversión satisfactoria, sin embargo un número mucho
mayor es recomendable para obtener menores incertezas y con ello una mejor respuesta.

Se puede ver entonces de la Figura 2.6 que los lugares con una mejor respuesta son las
regiones de Atacama y la del Maule, esto puesto la primera tiene a una distancia ideal la
red del norte chileno y la red del centro, que como se explicaron anteriormente, son las más
densas; la región del Maule por otro lado tiene principalmente la red del centro a una distancia
ideal. Esto deja ver entonces que el norte chileno a pesar de ser una región de gap importante,
no tiene buena cobertura para una respuesta rápida. Esta región se podría bene�ciar de una
mayor cobertura en Atacama o el sur Peruano o incluso en Argentina. Así mismo el Centro
chileno, frente a Valparaíso tiene una cobertura relativamente baja, por lo que se podría
bene�ciar de mayor cobertura en Atacama, la región del Maule o Argentina. En ambos casos
una mayor cobertura en Atacama podría signi�car una mejora considerable de la respuesta.

2.3. Filtros

Se evalúa la posibilidad de modi�car los �ltros usados actualmente por el CSN, estos
corresponden a los propuestos por Duputel [40] para una red de estaciones a distancias
telesísmicas. Debido a que en el CSN se utiliza una red local y con una cobertura azimutal
más limitada, tal vez es posible modi�car estos �ltros para adecuarlos a la realidad local. En
este trabajo se propone un �ltro de doble pasada o mayor orden, lo que signi�ca una caída
más pronunciada de la amplitud del �ltro en el dominio de fourier, esto tiene implicancias
directas en la forma de onda obtenida luego de aplicar el �ltro.
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Figura 2.6: Respuesta de la red de estaciones del CSN ante un sismo. (a) Diagrama explicando
las estaciones disponibles para tener una solución en 5 min (300 s), (b) resultado de estaciones
disponibles para solución a 5 min, (c) lo mismo que (b) pero para 10 min.

2.3.1. Diferencias

En el siguiente ejemplo se puede observar que para un sismo inverso de magnitud 6.0 los
�ltros actualmente utilizados (Filtro 1) tienen una diferencia en ángulos de kagan de 13.6 y
10.9 con respecto a los mecanismos focales de GCMT y USGS, respectivamente, mientras que
los �ltros de orden mayor tienen una diferencia de 10.6 y 6.8, signi�cando una leve mejora
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en el ángulo de este mecanismo focal. Por otro lado la magnitud obtenida se mantiene más
o menos estable pasando de 6.02 a 6.04.

GCMT USGSFiltro 1 Filtro 2

Figura 2.7: Comparación de mecanismos focales para diferentes �ltros. De izquierda a derecha:
Mecanismos obtenido mediante inversión de fase W usando un �ltro simple, usando un �ltro
de orden mayor, obtenido por el GCMT y, �nalmente, USGS.

2.3.2. Problemas de usar �ltros de orden superior

Si bien como pudimos observar en el ejemplo anterior, la inclusión de �ltros de orden
superior permite obtener una leve mejora en la orientación de los mecanismos focales, esto
no siempre es cierto. La inclusión de mecanismos de orden superior puede signi�car una
mejora en cuanto a la amplitud en Fourier, pero puede signi�car una alteración de la fase.
Esto es principalmente importante en sismos de gran magnitud, donde la forma de onda no
es simplemente un pulso como en sismos menores, por lo que un desfase puede traer mayores
problemas de los que una mejora en la amplitud de Fourier pueda ganar. En este sentido un
análisis mayor y diferentes pruebas deben ser realizadas antes de implementar un cambio tan
severo en los �ltros utilizados, puesto que tal vez hay aristas que no han sido exploradas aun,
incluso sin contar el problema en la fase.

2.3.3. Análisis de Catálogo

Se analiza el catálogo sismico del CSN de fase W, con los �ltros que se utilizan actualmen-
te, desde el año 2011 en adelante. Como se aprecia en la Figura 2.8, los mecanismos focales
son los esperables para una zona de subducción: mecanismos principalmente inversos orien-
tados con la subducción. Mecanismos focales someros en la cordillera asociado a sismicidad
cortical, mecanismos normales en profundidad asociado a sismicidad intraplaca de profundi-
dad intermedia y mecanismos costas afuera asociado a sismicidad outer rise. Los mecanismos
muestran buen ajuste con el Slab 1 en profundidad.

Por otra parte se observa un muy buen ajuste de la magnitud (Figura 2.9) en comparación
con USGS y GCMT en todas las magnitudes, donde casi todos los sismos tienen una diferencia
menor a 0.2, con unos pocos outliers escapando de este valor y tan sólo un sismo con una
diferencia mayor a 1.0, asociado a un sismo con poca cobertura en los comienzos de la
red. Sin embargo en cuanto a la orientación de estos mecanismos se observan discrepancias
importantes en los ángulos de Kagan (Figura 2.10) con ambas agencias, especialmente en
magnitudes menores a Mw 7.0, donde se obtienen ángulos mayores a 35°, que es considerado
el límite de aceptabilidad.

41



(a) (b) (c)

Figura 2.8: Catálogo de mecanismos de fase W del CSN en Chile. a) Sismos en profundidad,
b) Sismos por año y c) Per�les en profundidad como se indican en a) y b).

2.3.4. Validación en magnitudes bajas

Otra utilidad de la inversión de fase W es la utilización en magnitudes bajas. Duputel
et al.[40] demostraron que es posible implementar la fase W para magnitudes inferiores a
las pensadas originalmente, llegando hasta magnitud Mw 6.0 con la modi�cación de los
�ltros utilizados para invertir. En la actualidad la fase W se utiliza en el centro sismológico
incluso para magnitudes inferiores, en torno a Mw 4.8 en adelante (comunicación personal
con Sebastián Riquelme) con buenos resultados. Esto se veri�ca al mirar la siguiente Figura:

Figura 2.9: Comparación de Catálogos: Magnitud.

En esta �gura se aprecia que la concordancia de la fase W en magnitudes bajas (en el
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rango 4.5 - 6.0) es muy buena con los catálgos internacionales (USGS y GCMT), ya que en
general las diferencias de magnitudes es inferior a 0.2 , por lo que se puede considerar que
las inversiones en estas magnitudes es de buena calidad.

En cuanto a los mecanismos focales obtenidos se puede hacer un análisis similar al mirar
la diferencia en el ángulo de Kagan entre los mecanismos focales obtenidos y los presentados
por otras agencias. Un valor de 35° por lo general se considera como un valor prudente de
diferencia. En este caso y como se observa en la Figura 2.10 se tiene una buena concordancia
en general entre el catálogo del CSN y el catálogo de otras agencias, las mayores discrepancias
se obtienen en magnitudes bajas, lo que es esperable ya que son las que tienen mayor incerteza.
Como conclusión entonces se puede decir que se obtiene una buena concordancia en cuanto
a la magnitud, por otro lado es generalmente buena en cuanto a los mecanismos focales
obtenidos.
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Figura 2.10: Comparación de Catálogos: Ángulo de Kagan.
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Capítulo 3

Potencial tsunamigénico de Sudamérica

Sudamérica alberga un inmenso potencial tsunamigénico, esto se re�eja en que cada lo-
calidad costera se tiene al menos un terremoto de gran extensión con un tsunami asociado.
Con tan sólo 7 eventos se cubre casi en su totalidad la convergencia entre las placas de Naz-
ca y Sudamericana, tomemos de sur a norte: Valdivia 1960 (Mw 9.5)[72], Valparaíso 1730
(Mw∼9.0)[92][164], Atacama 1922 (Mw∼8.5)[10][18][92], Iquique 1877 (Mw∼8.8)[24], Arica
1986 (Mw∼8.8)[24][39], Lima 1746 (Mw∼8.8)[39] y Ecuador-Colombia 1906 (Mw∼8.8)[1][76][78].

Además de contar con terremotos históricamente destructivos, Sudamérica cuenta con
eventos igualmente importantes en la última década: Pisco 2007 (Mw 8.0)[107], con alturas
de tsunami local de casi de 10 metros[44]; Maule 2010 (Mw 8.8)[35][106] con una altura má-
xima de runup superior a 15 metros[45], dejando más de un centenar de víctimas asociadas
directamente al tsunami [25]; Iquique 2014 (Mw 8.2)[62][145], que si bien tuvo un tsunami po-
co destructivo[5], no alcanza a cubrir el dé�cit de momento esperado en el norte de Chile[62];
Illapel 2015 (Mw 8.3)[144] con runup en torno a los 10 metros[26][46]; y �nalmente, Quito
2016 (Mw 7.8)[179] que reactiva una zona previamente afectada en 1942 y 1906[76]. Todos
estos eventos son un cruel recordatorio de que el peligro de tsunami en Sudamérica será una
constante a lo largo de nuestra historia.

En este sentido estudiar y cuanti�car las principales fuentes tsunamigénicas de la región
se vuelve una herramienta muy importante a la hora de minimizar el riesgo en localidades
costeras. Con esto en mente es que en este capítulo se estudiará toda la subducción de la
placa de Nazca bajo la Sudamericana, es decir toda la subducción que se aprecia en la Figura
3.1 para encontrar los focos principales de subducción que se presentan como una amenaza
latente a futuro. La región de estudio se dividirá en tres márgenes separados principalmente
por sus delimitaciones políticas: Chile, Perú y Ecuador-Colombia.
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Figura 3.1: Mapa tectónico de Sudamérica, principales placas tectónicas en interacción y
topografía/batimetría. La región a estudiar corresponde a toda la zona de subducción entre
la placa de Nazca y la Sudamericana
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3.1. Chile

Chile posee aproximadamente 6435km de costa, situados en las cercanías de una extensa
fosa oceánica, que marca el límite convergente entre dos placas tectónicas (ver Figura 3.2).
La alta tasa de convergencia entre estas placas hacen de este país uno de los más sísmicos
del mundo[94], contando con un amplio historial de grandes terremotos[92].

Con un porcentaje importante de la población habitando en zonas costeras[34], estos
eventos suponen un gran riesgo no sólo por la capacidad destructiva del sismo, sino que
además por el potencial de generar el súbito desplazamiento de enormes masas de agua
a través del océano. Los registros históricos de tsunamis asociados a terremotos en Chile
pueden remontarse hasta varios siglos atrá hasta aproximadamente 1540 con el comienzo de
la Conquista española (1540-1598)[168], pero la historia sísmica puede ir mucho más atrás
si contamos con la tradición hablada: el mito de Trentren-Vilu y Caicai-Vilu de la mitología
mapuche [37] da cuentas de la existencia de terremotos debastadores y tsunamis inmensos en
el Wallmapu o cono sur de América del Sur. Pero estos sismos locales no sólo han causado
estragos en las costas aledañas, algunos de ellos han sido capaces de generar cuantiosos daños
en costas separadas por miles de kilómmetros, como por ejemplo el sismo de Valdivia 1960,
que fue capaz de causar daños en las costas de Japón[108][173] a más de 15.000 kilómetros
de distancia.

En Chile, desde su extremo norte hasta el punto triple en la Península de Taitao, se ubica
en un límite convergente donde la Placa de Nazca subducta bajo la Placa Sudamericana, a
tasas de entre 6 a 8 cm/año en dirección N78°E [36][79][156]. El margen entre las placas es
segmentado en dos tramos por el Ridge de Juan Fernández, frente a las costas de Valparaíso,
que actúa como barrera para el transporte de sedimentos a través de la fosa hacia el norte.
Esto separa una zona rellena de sedimentos al sur, que corresponde a un margen acrecionario,
de un tramo con escaso aporte de material al norte, correspondiendo a un margen erosivo
[170].

En general se tiene un prisma de acreción de tamaño reducido[113], en el extremo norte es
inexistente debido a que existe poco �ujo de sedimentos y en el sur debido a que muchos de
estos sedimentos entran en subducción[28]. Cabe destacar que el año 2010 Contreras-Reyes
y colaboradores[29] proponen que, para los eventos de 1960 y 2010, las diferencias en la
magnitud del terremoto y de los tsunamis asociados pueden explicarse por el tamaño del
prisma frontal en los segmentos donde ocurrieron, ya que este factor controlaría la ubicación
del límite superior de la zona sismogénica. En otras palabras, un prisma de menor escala
permitiría la propagación de la ruptura más cerca de la fosa, generando un tsunami de
proporciones mayores.

Uno de los factores fundamentales en esta subducción es la notoria presencia de grandes
estructuras batimétricas en subducción (ver Figura 3.2), de norte a sur se tiene[162]: Ridge
de Iquique (IR), Ridge de Taltal (TR), Ridge de Copiapó (CR), la zona de fractura de
Challenger (CFZ), Ridge de Juan Fernández (JFR), Zonas de fractura de Mocha (MFZ),
Valdivia (VFZ), Chiloé (CHFZ), Guafo (GFZ) y, �nalmente, la subducción del Chile Rise
(ChR) que corresponde a la subducción de una dorsal oceánica en torno a los 47°S.

Todas estas discontinuidades oceánicas y alzamiento causan una aparente segmentación
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Figura 3.2: Izquierda: Sismicidad histórica de la región, cada linea representa el largo
estimado para los sismos interplaca históricos y calculados para los sismos más recientes.
Las estrellas representan sismos intraplaca. Derecha: Contexto sismotectónico de la región,
principales limites de placa en negro, áreas de ruptura para los principales sismos históricos:
punteada para áreas estimadas y linea continua para áreas calculadas. Ver leyenda para mayor
detalle.

de la sismicidad en Chile ya que, como se mencionó anteriormente, estas estructuras podrían
actuar como barreras evitando que la ruptura de un terremoto se propague más allá de
este borde[28][86][151][127]. Sin embargo, el tener esta idea en mente puede haber causado
que la sismicidad histórica se haya localizado convenientemente acorde a las estructuras
batimétricas, es decir pued ser que las rupturas se hayan extendido al norte o sur para calzar
con estas divisiones preconcevidas, este es un grado de incereteza que hay que manejar para
no desestimar el potencial tsunamigénico de una región basado en premisas falsas.

Dentro de la región existe también la denominada �Subducción plana pampeana� (Pam-
pean �at slab), que se encuentra entre los 26 y 33°S; donde la litósfera subductante, a unos
100km de profundidad, reduce su ángulo de inclinación hasta volverse casi horizontal por
más de 250km hacia el este, evento relacionado a la subducción del Ridge de Juan Fernández
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y que explicaría la ausencia reciente de magmatismo de arco en la región [68][121][161].

El margen Nazca � Sudamérica posee uno de los niveles de sismicidad más altos del planeta,
donde eventos de gran magnitud acontecen en periodos relativamente cortos de tiempo. Esto
queda en evidencia con los terremotos ocurridos en los últimos años: Tocopilla 2007 (Mw
7.7), Maule 2010 (Mw 8.8), Iquique 2014 (Mw 8.1), Illapel 2015 (Mw 8.3) y Chiloé 2016 (Mw
7.6).

La sismicidad, corresponde a la clásica de una zona de subducción. Según Madariaga
(1998)[94] y Scholz (2004)[147] ésta puede separarse en sismos de interplaca, intraplaca,
outer-rise y corticales. Los sismos interplaca se generan en la zona de contacto entre las
placas tectónicas producto del roce entre éstas, generalmente en los primeros 50 a 60 km
de profundidad y corresponden principalmente a sismos de tipo inverso o compresivos; los
sismos intraplaca corresponden a sismos que ocurren dentro de la placa subductante a mayor
profundidad y son del tipo normal o tensional. Los outer-rise se producen por el abombamien-
to de la placa oceánica al �exionarse debido a la subducción (al oeste de la fosa) y pueden
ser del tipo normal o inverso dependiendo de su profundidad. La sismicidad cortical por su
parte corresponde a sismos super�ciales que ocurren en la corteza continental con mecanismo
variable asociado a fallas corticales.

En términos generales, los terremotos de tipo interplaca y outer-rise son los que poseen
el mayor potencial tsunamigénico en la zona, ya que dada su ubicación cercana al fondo
oceánico pueden desplazar una columna de agua de tamaño considerable. Sin embargo, los
sismos outer-rise son menos comunes y por lo general de menor tamaño que los interplaca, e
históricamente en Chile los daños por tsunami se han asociado a terremotos de este último
tipo[24][92]. Por este motivo, el estudio del potencial tsunamigénico de la zona se centrará
en terremotos de interplaca.

Debido a lo largo y extenso del territorio chileno, éste se dividirá en 5 regiones de estudio:
Zona Austral, Zona Sur, Zona Central, Norte Chico y Norte Grande o Zona Norte (ver Figura
3.2 para mayor detalle).
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3.1.1. Zona Austral

El extremo austral de Chile corresponde a la región al sur del Seno de Reloncaví en torno
a los 42°S, hasta el extremo sur de Chile continental cercano a los 56°S, y es la región menos
habitada de Chile[34]. Además de tener una historia sísmica muy pobre, cuenta con muy
pocos estudios sísmicos en la zona. Dentro de esta región y en torno a los 46°S se ubica el
punto triple, que corresponde a la unión de las placas de Nazca, Antártica y Sudamericana,
por lo que al norte de este punto se tiene la subducción usual Nazca-Sudamericana y al sur
comienza la subducción de la placa Antártica bajo la placa Sudamericana y posteriormente
bajo la placa de Scotia.

Al norte del punto triple y en el año 2007 ocurre un tsunami en el Fiordo de Aysén[88][153],
sin embargo éste corresponde a un tsunami por remoción en masa (no considerado en este
estudio) causado por una seguidilla de terremotos, siendo el más grandes de ellos uno de
magnitud Mw 6.2 el 21 de abril, asociado a la zona de falla de Liquiñe�Ofqui[19].
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Figura 3.3: Mapa con la sismicidad localizada en la Zona Austral de Chile durante los años
2015-2016 y mecanismos focales para los sismos de mayor magnitud. Se puede apreciar la
abundante sismicidad asociada a la falla de Magallanes-Fagnano(en rojo) y la escasa sismi-
cidad de subducción(en amarillo). Adaptado de Flores et al. (2016)[42].

Por otra parte, al sur, en la subducción de la placa Antártica bajo la placa Sudamericana,
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a una tasa de 11-20 [mm/año][2], un valor mucho menor a lo visto en la subducción de Nazca-
Sudamérica(67 [mm/año]), lo que podría explicar una menor tasa de sismicidad y la falta de
sismos históricos de magnitud considerable en la región. Se tiene también el sistema de fallas
de Magallanes-Fagnano[90][82], una falla del tipo rumbo-sinestral a una profundidad de 15
km y con una tasa de movimiento de �6.3 [cm/año][155], y es probablemente la estructura
geológica más importante en la región. Un estudio reciente de Flores (ver Figura 3.3) ayudaría
a apoyar la idea que la sismicidad de la región está fuertemente ligada a la falla de Magallanes-
Fagnano, siendo escasa la sismicidad de subducción y de baja magnitud.

Históricamente sólo se tienen 3 sismos: dos de ellos el 17 de Diciembre de 1949[91] el
mayor con magnitud M∼7.75[123] que, debido a la incerteza de localización, podrían estar
asociados más bien a un sismo rumbo-sinestral que a un sismo de subducción; el otro sismo
corresponde a uno ocurrido el 1 de Febrero de 1879 y que tendría un epicentro cercano a
la zona de falla [120]. Probablemente la combinación entre la baja densidad poblacional, la
inferior tasa de convergencia y la presencia de una sismicidad fuertemente asociada a la falla
de Magallanes-Fagnano (i.e. del tipo rumbo-sinestral), han favorecido a que se produzca esta
ausencia de sismos historicos de subducción en la zona.

Debido a la gran incerteza en la sismicidad histórica y a la falta de registros de tsuna-
mis de subducción en la región, es que el potencial tsunamigénico la zona se mantendrá
indeterminado, y probablemente éste esté fuertemente ligado a tsunamis por deslizamiento.
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3.1.2. Zona Sur

La Zona Sur se exitende entre el Río Biobío (37°S) y hasta el extremo sur de Chiloé
(44°S), y cuenta con grandes ciudades costeras, entre ellas: Valdivia (154.000 habitantes),
Puerto Montt(238.000 habitantes) y todo el archipiélago de Chiloé (167.000 habitantes). Con
una industria acuícola y pesquera fuerte, además de la alta densidad poblacional en zonas
costeras, la Zona Sur de Chile se presenta como vulnerable a desastres naturales asociados
al mar.

La región se caracteriza por una fosa rellena de sedimentos, un prisma frontal pequeño
y un canal de subducción ancho y relleno de sedimentos, factores que podrían favorecer la
ruptura de grandes sismos en la cercanía de la fosa[29]. Como se aprecia en la Figura 3.2 se
tiene también una gran presencia de estructuras batimétricas en subducción, con 4 zonas de
fractura (Mocha, Valdivia, Chiloé y Guafo), y una dorsal oceánica (Chile Rise).

Debido a que en la subducción del Chile Rise se tiene un fracturamiento de la placa
subductante, el punto triple sería posiblemente un punto de quiebre para las rupturas de
terremotos en el sur. Por otra parte, el límite al norte viene a estar dado por la zona de
fractura de Mocha, que actúa como la división entre el terremoto de 2010 y el de 1960,
y por ende también representa el límite entre la Zona Central y Sur de Chile, lo que no
necesariamente imposibilita que una ruptura se pueda propagar a través de ella. Sin perjuicio
de lo anterior, históricamente la Zona de Fractura de Mocha parece actuar como una barrera,
frenando la ruptura de los sismos al sur de ella (i.e. 1127, 1319, 1575 y 1960) y al norte de
ella (i.e. 1657, 1835 y 2010), por lo que se puede asumir que el segmento Mocha-Chile Rise
tiene cualidades físicas distintas a los segmentos superiores e inferiores, y en consecuencia se
asume que la mayor ruptura posible en la región es la de todo este segmento (i.e. 1960, Mw
9.5).
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Figura 3.4: Mapa con la sismicidad histórica a lo largo del sur de Chile. Lineas continuas
representan los largos de ruptura estimados, mientras que las lineas punteadas dan cuenta de
los largos probables para los sismos en el segmento Mocha-Chile Rise. Adaptado de Moernaut
et al., 2014.[104]

Como se puede apreciar de la �gura 3.4, el sur de Chile tiene una extensa historia sísmica
contando con los sismos más grandes de toda la región, siendo uno de ellos el terremoto
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de Valdivia en 1960[126] con una magnitud Mw 9.5[8], el terremoto más grande registrado
instrumentalmente hasta la fecha. Además de esto existen estudios en la zona que indicarían
la presencia de terremotos similares a 1960 (Mw∼9.5) en 1575[22], ∼1319 y ∼1127[104] (ver
Figura 3.4), rompiendo probablemente todo el segmento Mocha-Chile Rise. Estos estudios
de paleosismología son realizados utilizando depósitos de sedimentos asociados a tsunamis
posteriores a los sismos, y por lo mismo la región se per�la como una de un elevado riesgo
histórico de tsunamis.

Tomando en cuenta que el terremoto de Valdivia liberó todo el dé�cit de momento acu-
mulado en la región desde 1575 (incluyendo el terremoto de 1837)[104], es bastante seguro
asumir que esta zona se descargó por completo en 1960, es decir que todo el dé�cit sísmico
presente en ella se estabilizó en 1960. Si esto es cierto, y debido a la cercanía temporal desde
1960 a la fecha, es difícil asumir una ruptura de grandes dimensiones en la región, tal vez sí
rupturas de menor envergadura como lo ocurrido el 2016 en Melinka-Quellón (Mw 7.6)[97],
fenómeno que se ha visto en la zona en el pasado con los terremotos de 1737, 1742 y 1748,
todos Mw∼7.5[104], posterior al terremoto de 1575 (muy similar a 1960).
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3.1.3. Zona Central

La Zona Central de Chile ubicada entre los 33°S y 37°S cuenta con una extensa historia
sísmica, con terremotos datados hasta 1647 (Ver Figura 3.5). La zona se encuentra delimitada
aproximadamente por el Ridge de Juan Fernández (∼33°S) en el extremo superior y la zona
de fractura de Mocha (∼38°S) en su parte inferior. Debido al alzamiento producido por el
Ridge de Juan Fernández la zona se encuentra en constante acumulación de sedimentos en la
fosa, por lo que se considera un márgen acrecionario. Sin perjuicio de lo anterior, el prisma
frontal de acreción es de un tamaño relativamente pequeño en la zona, con una extensión
en torno a los 20km [29], por lo que las rupturas de grandes terremotos pueden emplazarse
hasta muy cerca de la fosa y es por esto el alzado potencial tsunamigénico de la zona.
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Figura 3.5: Mapa con la sismicidad histórica a lo largo de Chile central, además en morado
y punteado se tiene la región con un posible dé�cit sísmico.

Dentro de los grandes terremotos ocurridos en la zona, el mayor de ellos corresponde al
gran sismo de Valparaíso en 1730, con una magnitud de momento (Mw) ∼9.0[92] y alturas
máximas de inundación en torno a los 10 metros[16][164][165]. Estudios recientes lo per�lan
como un terremoto de hasta una magnitud de momento 9.3[17] con unos 14 metros de slip
promedio y extendiéndose hasta la zona de fractura de Challenger por el norte y hasta
Concepción(∼ 36,5◦S) aproximadamente.

Sin contar el terremoto de 1730, se reconocen dos secuencias de grandes terremotos, al
sur del Ridge de J.F. y norte de la zona de fractura de Mocha separadas aproximadamente
en torno a los 34°S: La primera está compuesta por los terremotos de 1822, 1906 y 1985,
mientras que la segunda se compone por los terremotos de 1751, 1835 y 2010.

Respecto a la primera secuencia se tienen los terremotos de: 1822 (Mw∼8.0-8.5)[92] un
sismo de tamaño considerable, con 72 muertos asociados, pero sin daños de tsunami reportado
(amplitud en torno a los 4 metros)[92]; 1906 (Mw∼8.6)[92] un terremoto extenso con más
de 3800 muertos producto de la gran intensidad sentida en las cercanías, pero sin daños
mayores asociados a tsunamis[92]; �nalmente el terremoto de 1985 (Mw∼8.2)[23] tampoco
presenta daños asociados a tsunami, lo que se condice con el modelo reciente de F. Bravo (ver
�gura 3.6) que ubicaría la ruptura del sismo en la parte inferior de la interfaz interplaca. En
resumen todos los sismos en esta secuencia se caracterizan por liberar el momento acumulado
(desde 1730) y por tener tsunamis muy pequeños asociados, lo que se puede asociar a que
probablemente sólo liberaron el momento acumulado en la parte inferior de la interfaz (similar
a 1985).
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Figura 3.6: Modelos de ruptura para el terremoto de 1985. A la izquierda el modelo de Mendo-
za et al. 1994 y a la izquierda el modelo de Francisco Bravo (comunicación personal) obtenido
mediante la inversión conjunta entre datos telesísmicos y geodéticos de campo cercano.

Con respecto a la segunda secuencia sísmica ubicada más al sur, ésta se compone de los
terremotos de: Concepción 1751 (Mw∼8.5), éste sismo produjo la destrucción de Concepción
producto de un tsunami considerablemente más grande que para 1730; Concepción 1835
(Mw∼8.0-8.5) con gran destrucción asociada al evento y posterior tsunami, que tuvo alturas
de inundación cercanas a los 12 metros como máximo; y �nalmente, Maule 2010 (Mw 8.8)[106]
produjo más de un centenar de víctimas asociadas sólamente al tsunami posterior[25], con
una altura máxima de runup de casi 30 metros. Debido a la gran extensión de estos sismos y
los numerosos tsunamis asociados se cree que estas zona ya cumple el dé�cit sísmico esperable
y en consecuencia tiene un bajo potencial tsunamigénico en el futuro cercano.
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Figura 3.7: A la izquierda el modelo de acoplamiento para la zona, modi�cado de Metois
et al. 2016. A la derecha la secuencia sísmica entre abril y mayo de 2017 en las costas de
Valparaíso, modi�cado de Ruiz et al. 2017. Para mayor detalle de las �guras ver los artículos
originales.

Como se mencionó anteriormente, posiblemente en la parte norte de Chile central sólo
se ha liberado el momento acumulado en la zona inferior de la interfaz a diferencia de la
secuencia directamente al sur, por lo que en caso de que esta hipótesis sea cierta, aun queda
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una cantidad considerable de momento a liberar en la parte superior de la interfaz sísmica,
muy cercana a la fosa, por lo que el potencial tsunamigénico de la región es considerablemente
alto. Esto acompañado del gran grado de acoplamiento en la región, con valores muy altos
y cercanos a 1, como se puede ver en los modelos estimados para la regón[101][106], y de la
secuencia sísmica observada en abril de 2017[143] (ver Figura 3.7) hacen pensar que esta es
una de las zonas más apremiantes a estudiar.

El escenario propuesto se encuentra entre los sismos de 2015 y 2010 (ver elipse punteada
en Figura 3.5), condicionado a liberar la mayor parte del momento en la parte superior de la
inferfaz o el updip aumentando así su peligrosidad[142].
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3.1.4. Norte Chico

El denominado Norte Chico (ver Figura 3.2) corresponde a las regiones de Atacama y
Coquimbo y en lo que viene a ser el sector centro-norte de Chile, aproximadamente al sur
del Copiapó Ridge y al norte del Juan Fernández Ridge (JFR) entre los 27 y 32.5°S.

Al estar al norte del JFR esta zona se encuentra en una zona carente de �ujo de sedimentos.
En consecuencia este sector se caracteriza por tener una fosa profunda, un pequeño prisma
frontal, un talud medio deprimido, un talud superior con fuerte inclinación hacia el oeste y
una estrecha plataforma continental[9][130][69]. El talud continental presenta un importante
fallamiento normal, con una serie de fallas extensionales de vergencia oeste en el talud superior
y fallas extensionales de vergencia este en el talud medio [9][130]. Se puede apreciar un
esquema descriptivo de la estructura interna del antearco en la Figura 3.8.
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Figura 3.8: Esquema que muestra la estructura interna del antearco a los 31°S. Adaptada de
a) Contreras-Reyes et al., 2014[27] y b) Metois et al., 2016[101].

Con respecto a la sismicidad histórica en la región se tienen antecedentes de al menos
tres grandes sismos regionales con tsunami asociado: 1819 (Mw 8.5), 1922 (Mw 8.6) y 2015
(Mw 8.3). Los dos primeros se emplazaron en regiones similares, directamente en el centro
de la región estudiada, abarcando entre la región de Coquimbo y Atacama. No se han tenido
eventos importantes en esta zona por casi 100 años. Por otra parte el reciente evento de
Illapel 2015 (Mw 8.3) ocurre al sur de esta región, por lo que no libera energía directamente
en las zonas de ruptura de 1922 y 1819.

Estudios geodéticos[81][101] de la zona muestran la existencia de dos gaps medianamente
maduros separados por una zona de bajo acoplamiento alrededor de los 28°S denominada
Barranquila LCZ (Low Coupling Zone). En estos estudios se señala la posibilidad de la ocu-
rrencia de un sismo de grandes dimensiones en el caso de romper las dos regiones en un gran
sismo de magnitud 8.6, lo que concuerda con el cálculo del dé�cit sísmico que arroja una
magnitud de momento en torno a los 8.6 a 8.7.

Un estudio reciente de Carvajal[18] se hizo una revaluación del tamaño del sismo de 1922
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con datos de tsunami a distancias telesísmicas (Japón), determinando que el tamaño más pro-
bable es de un sismo con magnitud de momento 8.6 con un tsunami asociado de dimensiones
considerables, esto presupone un fuerte antecedente al evaluar el potencial tsunamigénico a
futuro de la región.

Basado en todos estos antecedentes se genera una ruptura sísmica en toda la zona de
ruptura del terremoto de 1922 sumado a la ruptura de 1918 al norte, generando un terremoto
que rompe las dos asperezas más maduras en la región considerando que la ruptura tiene
su�ciente energía como para atravesar la región de bajo acoplamiento de Barranquillas. Esta
ruptura supone un terremoto de magnitud 8.7 con 6.9 metros promedio de deslizamiento.
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3.1.5. Norte Grande

El Norte Grande de Chile es de las zonas más fácilmente identi�cables como un gap sí-
smico, debido a que si descontamos el terremoto de Iquique 2014 (Mw 8.1), no se ha tenido
actividad sísmica de nivel signi�cativo desde la ocurrencia de los terremotos de 1868 y 1877,
ambos con magnitud de momento 8.8, inferida a base de los registros históricos[24]. Este
hecho ha sido estudiado numerosas veces en el pasado y es por ello que se cuenta con una
gran densidad de estaciones y datos geofísicos en esta región, a espera de la ocurrencia de un
gran sismo.

Es por este mismo motivo que muchísimos estudios de sismicidad se han llevado a cabo en
las últimas décadas en la región y existen numerosos estudios de GPS, acoplamiento[100][101]
y otros. Es más, es por este motivo que el terremoto de 2014 fue el primer evento chileno en
ser estudiado con gran detalle, desde su preparación, el evento co-sísmico y postsísmico[145].

Si bien el terremoto de Iquique 2014 (Mw 8.1) signi�ca un gran evento para la región,
no cambia mucho el panorama que se tenía hasta entonces para ella. En cuanto a energía a
liberar en esta región se esperaba un sismo de magnitud 9.0, por lo que el sismo 8.1 del 2014
libera menos de un 5% de la energía esperada. Es posible sí que este evento suponga una
relajación local postsísmica, generando que se tenga un realzado potencial al norte y sur de
esta zona de ruptura[62].
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Figura 3.9: Esquema que muestra el acoplamiento intersísmico en el norte chileno. Adaptada
de a) Béjar-Pizarro et al. 2013[12] y b) Metois et al. 2016[101].

Con respecto al acoplamiento, todos los estudios muestran una zona alta o completamente
acoplada[12][100][101], con una o más asperezas maduras, en cualquier caso con un altísimo
nivel de acoplamiento como se puede ver en la Figura 3.9. Esto supone un alto potencial
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tsunamigénico en la región, debido a la alta probabilida de ocurrencia de sismos de grandes
dimensiones. La con�guración geodinámica es similar a la del norte chico chileno, con un
prisma de acreción pequeño debido a la falta de sedimentos en toda la región, por lo que la
ruptura sísmica podría llegar muy cercano a la fosa.

Con todo esto en mente se tienen 2 posibles escenarios propuestos: un terremoto de gran
extensión en toda la región acoplada, lo que supone un evento de magnitud en torno a Mw
9.0; el otro escenario corresponde a dos ruptura de menor magnitud al norte y sur del evento
de 2014, suponiendo que éste último recarga las zonas generando dos rupturas independien-
tes. La primera posibilidad fue estudiada por Ruiz et al. (2015)[142] usando una metodología
similar, por lo que no se estudiará en detalle, y se prestará atención a la posibilidad de los
dos sismos de magnitud considerable (M 8.5).
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3.2. Perú

De acuerdo a las últimas cifras, un poco más de la mitad de la población peruana vive
a lo largo de su costa, esto signi�ca que más de 16 millones de personas viven expuestas en
alguna medida ante los tsunamis, transformándolo en uno de los paises más vulnerables ante
estos desastres en Sudamérica y el mundo.

Por otro lado la historia escrita sísmica de Perú comienza al igual que en el resto de
Sudamérica con la llegada de los españoles, y la Conquista del Imperio Inca entre el año 1532
y el 1535. La tradición hablada da cuenta de la existencia de sismos anterior a este periodo,
el mito de Pachácamac cuenta que su furia se manifestaba con temblores destructores, la que
era apaciguada con sacri�cios y ofrendas de alimentos.
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Figura 3.10: Izquierda: Sismicidad histórica de la región, cada linea representa el largo
estimado para los sismos interplaca históricos y calculados para los sismos más recientes.
Las estrellas representan sismos intraplaca. Derecha: Contexto sismotectónico de la región,
principales limites de placa en negro, áreas de ruptura para los principales sismos históricos:
punteada para áreas estimadas y linea continua para áreas calculadas. Ver leyenda para mayor
detalle.

En esta región la subducción de la Placa de Nazca bajo la Placa Sudamericana es lige-
ramente más rápida que en el resto del margen, llegando a una velocidad promedio de 7.8
cm/año[36][79][156], contando con una gran cantidad de estructuras batimétricas en subduc-
ción (ver Figura 3.10), muy similar al margen chileno. Otro aspecto importante de la subduc-
ción peruana es la alta presencia de �at slab o subducción plana, probablemente asociado a
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esta gran presencia de altos marinos[28][60]. Esta subducción de unidades batimétricas pro-
duce la aparente segmentación de la sismicidad, creando 3 regiones individuales(ver Figura
3.10): La zona Norte se encuentra entre la Z.F. de Grijalva y la de Medaña, aproximadamente
entre los 3°y 9°S; entre la Z.F. de Grijalva y el Ridge de Nazca se encuentra la zona Central,
entre los 9°y 15°S; y, �nalmente, la zona Sur toma lugar entre el Ridge de Nazca y el de
Iquique, entre los 15°y 18°S en el límite político con Chile.

Históricamente las tres regiones han sido caracterizadas con diferentes niveles y tipos de
sismicidad[89]: La región al norte tiene un bajo nivel de sismicidad y cuenta con sismos lentos
y tsunami earthquakes ; en el sector central de Perú se tiene un alto nivel de sismicidad con
numerosos sismos de magnitud importante (M∼8); el sur peruano cuenta también con un
alto nivel de sismicidad y muchos sismos de gran magnitud (M>8.5), contando con algunos
de los sismos más grandes de toda la región sudamericana.

Existen numerosos registros y estudios históricos[24][39][152], contando incluso con un
catálogo histórico dedicado exclusivamente a tsunamis producidos en la región[89], por lo
que la sismicidad de la región está bien determinada hasta aproximadamente el año 1500,
como se mencionó anteriormente por el comienzo de la historia escrita en la región. Habiendo
dicho esto, la región norte del Perú no contó con asentamientos importantes en el pasado,
no así como en el Centro/Sur, por lo que la completitud de los catálogos históricos en esta
región es debatible.

El peligro tsunamigénicos de la región ha sido estudiado anteriormente, más notablemente
por Okal et al. en 2006[116], en donde usando sismos similares a los historicos, y en algunos
casos de mayor tamaño, se estimó el peligro por inundación de tsunami. Sin embargo, el
mayor problema de este estudio es que el peligro fue evaluado usando fuentes homogeneas
para la generación de tsunami, por lo que es muy probable que haya sido subestimado.
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3.2.1. Perú Sur

Ubicada entre el Ridge de Nazca y el Ridge de Iquique, la zona Sur del Perú es una de las
más sísmicamente activas de toda Sudamérica y cuenta con una rica historia sísmica. Esta
región del Perú fue una de las más pobladas a lo largo de su historia, por lo que se tiene una
buena idea de la sismicidad pasada en esta región, con terremotos datando desde el año 1513
en adelante. Esta región se caracteriza por sismos de gran magnitud, destacando por haber
albergado sismos tipo megathrust (M >8.5) en 3 ocasiones[24]: 1604 MS∼8.7, 1784 mL∼8.6,
1868 Mw∼8.8.

Esta región fue considerada como una laguna sísmica muy madura en el pasado[24] debido
a que en ella se produjeron grandes sismos en el pasado y, sin embargo, desde 1868 tuvo una
quietud muy larga sin sismos de gran tamaño hasta el año 2001 cuando ocurre el terremoto
de Camaná Mw 8.4 (ruptura en rojo en Figura 3.10) que llena en parte el dé�cit sísmico en
esta sección, dejando su�ciente energía acumulada como para generar un terremoto magnitud
Mw 8.1∼8.5[21].

Se encuentra aparentemente sísmicamente segmentada por los Ridge de Nazca e Iquique
(ver sismos históricos), y bajo esta hipótesis Carena[15] propone el 2011 un máximo tamaño
de ruptura entre Mw 8.6-9.2 en caso de que se desplazase todo el segmento en un único
sismo. Habiendo dicho esto, y si bien los ridges parecen haber actuado como barreras para la
ruptura de los sismos en el pasado (ver Figura 3.10), la zona de fractura de Nazca parece no
afectar la ruptura de los sismos de gran magnitud (i.e. 1604, 1784, 1868), aunque sí parece
afectar a sismos de menor magnitud como el del 2001 (Mw 8.4)[136].

Como se aprecia también, en torno al Ridge de Nazca la linea de costa se encuentra
mucho más cercana a la fosa oceánica, lo que ha sido interpretado como evidencia que este
Ridge facilitaría el creep o deslizamiento asísmico en esta parte[146], es decir la zona está
en constante movimiento, lo que evita que acumule energía en el largo plazo y explicaría su
comportamiento como barrera.

Los terremotos de 1604 y 1868 rompen la totalidad o gran parte de el segmento Iquique-
Nazca, mientras que con respecto al sismo 1784 existe algo más de discrepancia con su
ubicación entre el Ridge y Z.F. de Nazca, o bien pasando más allá de esta zona de fractura
hacia el sur[24][39][52], del mismo modo su magnitud varía entre Mw 8.4 a 8.6.

Considerando la ruptura del sismo de 2001 y el dé�cit sísmico en la región, se propone un
terremoto de magnitud 8.5 ubicado en la parte norte de esta región, al norte de la ruptura
del terremoto de Camaná 2001 (Mw 8.4) y al sur del Ridge de Nazca. Con una magnitud
de momento 8.5 supone una ruptura ligeramente más grande al evento del 2001 y un slip
promedio superior a los 5 metros, que se emplazará en una aspereza de gran acoplamiento
según los estudios de la zona, lo que se aprecia en la Figura 3.11 en torno a los 15 o 16°S.
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Figura 3.11: Acoplamiento sísmico para Perú. Sacado de Villegas-Lanza et al. 2016
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3.2.2. Perú Central

Perú central corresponde a la zona comprendida entre la región de fractura de Medaña y
el Ridge de Nazca, y es un nivel alto de sismicidad y cuenta con grandes sismos en los últimos
años 1940 (Mw 8.1), 1966 (Mw∼8.0), 1974 (Mw 8.0) y 2007 (Mw 8.0).

La región de Perú Central tiene algunos de los sismos más grandes, principalemnte el
sismo de 1746, el que si bien ha sido seguido por algunos grandes sismos (ver Figura 3.10 y
3.12), éstos no han sido capaces de liberar su�ciente energía como para suplir el dé�cit de
momento (Ver Figura 3.12).

Figura 3.12: Gap sísmico de 1746, acumulación y liberación de momento en la región central
de Perú. Sacado de Villegas-Lanza et al. 2016

Mirando el acoplamiento sísmico de Perú (Ver Figura 3.11) se puede apreciar que la región
más áltamente acoplada corresponde a Perú Central entre la zona de fractura de Medaña y
el Ridge de Nazca, casi totalmente acoplado. Si se considera que en la región el 50% de la
energía sísmica se libera de manera asísmica (creep, eventos lentos, etc.) podemos ver que en
promedio se puede esperar un sismo hasta de magnitud Mw 8.7, mientras que si consideramos
que el 100% de la energía se mantiene en la interfaz para generar un gran sismos, entonces
podemos esperar un sismo hasta magnitud Mw 9.0 emplazándose en la totalidad de la región.

Esta región entonces no es una laguna sísmica en el sentido tradicional de la palabra ya
que, si bien está áltamente acoplada y presenta un gran dé�cit sísmico, ha tenido numerosa
actividad sísmica reciente (últimos 80 años). A pesar de esta actividad, y como muestran los
estudios de la zona, es posible esperar un terremoto de magnitud Mw 8.9 si se considera la
ruptura total de la región, entre la zona de fractura de Medaña y el Ridge de Nazca, lo que
está en concordancia con el dé�cit sísmico calculado para la región[169].
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3.2.3. Perú Norte

El norte peruano se extiende entre las zonas de fractura de Grijalva y Medalla, aproxima-
damente entre los 3°y los 9°S y se caracteriza su leve actividad sísmica, con pocos sismos de
gran magnitud y una baja tasa de sismicidad.

La historia sísmica en este sector es muy pobre y el único gran sismo histórico ocurrió en
1619 con una magnitud entre 7.7 a 8.0[39], sin mecanismo de�nido ni registro de tsunami por
lo que no es claro saber si es que corresponde o no a un terremoto interplaca.

1980                             1995                               2010

-2

-4

-6

-8

Figura 3.13: Distribución latitudinal de la sismicidad en el norte peruano.

Los estudios geodéticos en la zona muestran que esta no acumulará grandes cantidades de
energía en periodos largos de tiempo, si no que irá liberando esta energía de manera paulatina
mediante movimientos asísmicos o creep[112][169]. Esto podría deberse a que la gran presencia
de unidades batimétricas: Zona de Fractura de Grijalva, y Ridges de Alvarado y Sarmiento.
Estas unidades batimétricas permitirían la llegada de �uidos a la interfaz sísmicas facilitando
así el movimiento contínuo y evitando el comportamiento más frágil como se observa con la
Z.F. de Mejillones[122] y con la Z.F. de Challenger y el Ridge de Juan Fernández[127]. Sin
embargo, una inspección visual de la sismicidad interplaca de la región (ver Figura 3.13) no
permite identi�car una sismicidad persistente o clusters sísmicos en las cercanías de las zonas
de fractura o ridges.

Como se ha mencionado los estudios geodéticos de la zona muestran una región poco aco-
plada (Ver Figura 3.11), por lo que no tendría mucho potencial tsunamigénico. Sin embargo
es importante destacar que como se aprecia en la Figura (Ver Figura 3.14) los modelos obte-
nidos con GPS muestran una pobre resolución en la zona cercana a la fosa[169], por lo que
no podemos descartar la ocurrencia de un gran sismo en esta parte.

Se simulará entonces un escenario en toda la región con pobre resolución geodética, usando
como único parámetro un largo de ruptura de cerca de 400 kilómetros, lo que signi�ca una
ruptura de magnitud Mw 8.8 en las cercanás de la fosa.
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Figura 3.14: Variabilidad de los modelos de acoplamiento en la región. Notar la gran varia-
bilidad entre el primer y último modelo en la región norte de Perú, pasando de nulo o bajo
acoplamiento a una fosa fúertemente acoplada. Sacado de Villegas-Lanza et al. 2016
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3.3. Ecuador-Colombia

Ecuador y Colombia han sido estudiados sísmicamente como un solo borde de subducción
a lo largo de su historia, debido a la cercanía entre los dos países y a que algunos de los sismos
más importantes ocurrieron directamente en el borde de ambos países, como es el caso del
terremoto de 1906 Mw 8.8, el sismo más importante de esta región (ver Figura 3.15).
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Figura 3.15: Izquierda: Sismicidad histórica de la región, cada linea representa el largo
estimado para los sismos interplaca históricos y calculados para los sismos más recientes.
Las estrellas representan sismos intraplaca. Derecha: Contexto sismotectónico de la región,
principales limites de placa en negro, áreas de ruptura para los principales sismos históricos:
punteada para áreas estimadas y linea continua para áreas calculadas. Ver leyenda para mayor
detalle.

En Ecuador existe una cantidad importante de la población ubicada en zonas costeras,
principalmente en las cercanías a Guayaquil, Manta y Esmeraldas. Por otra parte, si bien la
población colombiana se encuentra principalmente tierra adentro, existen puntos de interés
con alta densidad poblacional como lo son Buenaventura y Tumaco, debido a su cercanía al
mar y lo bajo del relieve en el que se emplazan.

La estructura más importante en subducción en la región corresponde al Carnegie Ridge,
que posiblemente podría producir el quiebre de la placa subductante[59], por lo que sería una
barrera natural para la propagación de sismos en la región, además de crear una segmentación
más compleja en la placa Sudamericana, en comparación a lo que se ve más al sur.
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El norte de esta región, en el borde Colombia-Panamá, se caracteriza por tener un cambio
de régimen hacia un movimiento del tipo strike-slip entre la placa de Nazca y la microplaca
de Panamá, así como también entre el bloque Andino Norte y la microplaca de Panamá.
Debido a este cambio de régimen es que se tiene un movimiento más complejo de estudiar en
la región colombiana lo que podría explicar la falta de estudios en la región.

Con respecto a los estudios de acoplamiento existentes en la región, se tienen principal-
mente dos trabajos[20][111] que muestran resultados similares (ver Figura 3.16): altos niveles
de acoplamiento en las regiones cercanas a la fosa y acoplamiento alto ubicado directamente
al norte de la subducción del Ridge de Carnegie en lo que viene a ser la ruptura del sismo de
1906. Existen diferencias entre los niveles de acoplamiento, mostrándose niveles intermedios
a muy altos dependiendo del modelo. Es importante notar que la mayor parte de los estudios
están ubicados más hacia Ecuador, y la cobertura de estaciones de GPS hacia Colombia ha
sido muy pobre en el pasado por lo que no existen estudios de acoplamiento intersísmico
actualmente en la región.
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Figura 3.16: Acoplamiento intersísmico para la región de Ecuador-Colombia. Adaptada de
a) Chlieh et al., 2014[20] y b) Nocquet et al., 2016[111]
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3.3.1. Borde Ecuador-Colombia

En el borde Ecuador-Colombia la sismicidad interplaca está bien constreñida hasta el
año 1906, con una secuencia sísmica bien identi�cada (ver Figura 3.15): 1906 (Mw 8.6-
8.8)[1][76][179], 1942 (Mw 7.8)[152], 1958 (Mw 7.7)[11], 1979 (Mw 8.2)[11][74][76], y más
recientemente 2016 (Mw 7.8)[111][179]. Anterior a esta fecha los datos son escasos, y sólo se
tienen registros de sismos intraplaca en esta zona de subducción. La sismicidad interplaca
ha sido largamente estudiada en la zona[152], y los modos variables de ruptura de la región
fueron de�nidos por Kanarmori & McNally (1982)[76].

Sin embargo, Noquet (2017)[111] dio indicios en un reciente estudio que el borde Ecuador-
Colombia puede estar albergando un superciclo sísmico. Para llegar a esta conclusión se
compararon los momentos sísmicos liberados por el terremoto de Pedernales en 2016 y el
momento acumulado o esperado a la fecha desde 1942 (último gran terremoto en este seg-
mento), y se concluyó que el dé�cit acumulado es superado en un 30 a 60% por la reciente
ruptura. Si se repite el ejercicio, esta vez tomando en cuenta el momento liberado por el
terremoto de 1942 y estudiando el dé�cit acumulado desde 1906 nuevamente éste alcanza a
dar cuenta del 50 a 90% del momento liberado. Similar es el caso del terremoto de 1958,
excediendo el momento acumulado en un 50 a 180%, y el terremoto de 1979 es al menos un
70% más grande de lo esperado. La hipótesis entonces es que el terremoto de 1906 no libera
todo el dé�cit sísmico acumulado en la zona, por lo que futuros terremotos podrían liberar
mucha más energía de la presupuestada. Esta hipótesis es apoyada por un estudio de Migeon
(2017)[102], en el que propone que esta zona podría haber albergado al menos 1 o 2 sismos
de similares magnitudes a 1906 en los últimos 600 años.

Con esto en mente, el terremoto máximo de la zona se de�ne partiendo en el borde norte
de las rupturas de 1942 y 2016, alrededor de los 1°N, y parando en lo que sería el punto �nal
de la ruptura de 1906 cercano a los 3.5°N. Con una ruptura de ∼350 [km] y usando leyes
de escala se obtiene una magnitud de momento Mw 8.6 y un deslizamiento promedio de 6.1
metros. Esto es por mucho superior al estimado simple de 2.2-3.4 metros desde 1958 y 1979,
respectivamente, usando una tasa de 5.6 cm/año y se justi�ca por la idea que un superciclo
está ocurriendo en el borde Ecuador-Colombia.
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3.3.2. Colombia norte o Región del Darién

El conocimiento es muy escaso acerca del segmento norte de la subducción colombiana,
en su borde con Panamá también conocido como el Darién. Los estudios geodéticos están
mayormente localizados alrededor del borde Ecuatoriano-Colombiano[20][111], hay poca o
nula sismicidad histórica asociada a terremotos tsunamigénicos[128][129][4], la mayor parte
de los estudios de riesgo están localizados tierra adentro y los estudios de tsunami se realizan
usando el terremoto de 1906 como el terremoto de diseño[14][119][132].

Con respecto a la falta de estudios geodéticos en la región podemos ver que la densidad
de estaciones en el pasado fue bastante pobre y se encontraba ubicada mayoritariamente
en Ecuador (ver Figura ??a), pero hoy en día existe una mayor cobertura en la región (ver
Figura ??b), con una mayor cantidad de estaciones instaladas en los últimos años[166] que
permitirá a futuro tener mayor claridad en cuanto al real peligro de la región.

a)                                                                    b)

Figura 3.17: Densidad de estaciones en Colombia. Adaptada de a) Chlieh et al., 2014[20] y
b) Vargas et al., 2018[166]

No hay evidencia histórica que de cuenta de terremotos o tsunamis regionales[129], además
de los generados en el sector Ecuador-Colombia. Dos explicaciones son plausibles para este
fenómeno: La primera es que el régimen tectónico cambia hacia el norte de subducción a uno
de rumbo entre la placa de Nazca y la Panameña, esto podría reducir la cantidad de estrés
acumulado directamente a subducción. Hay dos terremotos inversos en la zona con magnitud
Mw 7.2 en 1991 y 2004 alrededor de los 4.5°N[157], lo que indicaría que existe acumulación de
energía en el area, tal vez a una tasa menor que el resto del continente; la segunda explicación
da cuenta de la baja población en esta área[135], debido principalmente al clima muy duro.
Históricamente la población del Darién ha sido muy baja en esta zona selvática, los caminos
de di�cil acceso, y con población poco letrada, y tal vez esto podría dar cuenta de la falta de
registros históricos.

Directamente en cuanto a la geodinámica de la zona, el régimen al parecer es más bien de
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creep[20][111] y no hay acumulación grande de esfuerzos, por lo que no se deberían esperar
grandes sismos en esta zona. Otra hipótesis es suponer que la recurrencia de grandes sismos
es mucho más grande en la región[?], como se ha visto en otras zonas del mundo[154][53],
por lo que en nuestra corta historia moderna parecemos percibir como si no temblara.

Dado que no existe evidencia para decir que un sismo megathrust no puede ser generado,
se �jará el terremoto de diseño igual a la totalidad de la zona de estudio. Esto signi�ca que se
usará la zona al norte del sismos de 1906 recorriendo completamente hasta llegar al cambio
de régimen en Panamá. Con una ruptura de 500 km de largo se estima un terremoto de
magnitud Mw 8.8 con slip promedio de 7.8 metros.
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3.4. Fuentes a utilizar

Basándose en el estudio previo de la sismotectónica de cada región, así como de los estudios
de acoplamiento estimado por redes de GPS, es que para cada zona se de�ne el terremoto
máximo posible o de diseño con el cual se modelarán los tsunamis. En lo siguiente se detalla
el terremoto usado para cada región y al �nal se tiene un cuadro resumen con la completitud
de las fuentes usadas.

� Para Chile Central se utiliza un sismo de magnitud 8.6 ubicado frente a Valparaíso, esto
basado en que en esta zona hay un gran acoplamiento y hacia el norte se tiene el sismo
de Illapel 2015 y hacia el sur se tiene el terremoto de Maule 2010, los cuales liberarían
probablemente toda la energía acumulada hacia la fosa. Recordar que el último gran
sismo tsunamigénico en la región corresponde al terremoto de 1730 con magnitud 9.0.

� Chile Norte Chico o Chile Central Norte corresponde a una región sin mayor actividad
desde el terremoto de 1922, con magnitud ∼8.6, y cuenta con dos regiones de gran
acoplamiento por lo que un terremoto de magnitud 8.7 puede tomar lugar en esta
región ubicada al norte de la zona de ruptura del terremoto de Illapel 2015.

� Chile Norte Grande cuenta con un terremoto signi�cativo el 2014 en Iquique, por lo
que se estudia el escenario en que la ruptura ocurre al norte y al sur de este evento,
usándose dos eventos, uno de magnitud 8.3 al Norte (también llamado Norte Grande
Arriba) y otro de magnitud 8.5 al sur (también llamado Norte Grande Abajo). No se
estudia el caso en que la ruptura ocurre en la totalidad de la región (M∼9) ya que este
caso fue estudiado previamente por J. Ruiz el 2015[142].

� Perú Sur se utiliza un terremoto de magnitud 8.5 en lo que sería el área de ruptura del
terremoto de 1886 descontando el terremoto de 2007.

� Perú Central cuenta con la simulación de terremoto más grande (Mw 8.9), ya que en
esta región si bien han ocurrido varios sismos de magnitud signi�cativa en las últimas
décadas (M≥8), el dé�cit sísmico de la región desde el terremoto de 1746 es altísimo.

� Perú Norte se cree como una zona de creep o deslizamiento asísmico, por lo que un
sismo de grandes magnitudes es difícil de imaginar. Se utiliza un sismo de magnitud
Mw 8.8 que ocupa toda la región en la cual se tiene poca de�nición de GPS por lo que
no se tiene certeza de que pueda generar un gran sismo. Al igual que como se explica
para el caso de Colombia-Panamá, el norte de Perú fue la región menos poblada durante
el comienzo de la historia escrita en la región, por lo que tal vez la falta de sismicidad
histórica se debe a la falta de población capaz de percibirla.

� Ecuador-Colombia cuenta con grandes sismos en los últimos años, el último en el año
2016. En teoría esta zona no debería tener un gran dé�cit sísmico desde el año 1906 en
donde un gran sismo tomó lugar (M∼8.8), sin embargo la última evidencia tendería a
indicar que esta zona podría tener la presencia de un super ciclo sísmico, es decir que
existe en ella energía acumulada desde mucho antes que el sismo de 1906 y por lo cual
se modela un sismo al norte de la ruptura del terremoto de Quito 2016 hasta el �n de
la ruptura del terremoto de 1906, usando una magnitud Mw 8.6.

� El borde Colombia-Panamá no tiene sismicidad signi�cativa, ni antecedentes de tsuna-
mis directamente en esta zona, e incluso el régimen sísmico cambia a strike-slip en su
extremo norte, por lo que no existen antecedentes para creer en la existencia de un gran
sismo. Sin embargo, en el mismo sentido no existen antecedentes para descartar que un
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sismo pudiése ocurrir aquí, ya que tampoco existe una red densa que permita descartar
esta posibilidad. Es más, en la región del Darién existe una extensa selva y el clima es
muy duro como para haber albergado una gran población (letrada) que generara un
catálogo histórico, por lo que tal vez simpleménte la falta de conocimiento histórico nos
hace tener una visión sesgada de la sismicidad en el área. Un sismo de magnitud 8.7 se
simula, abarcando la totalidad de la región estudiada.

Subducción Sudamericana
Región Magnitud (Mw) Figura correspondiente
Chile Central 8.6 Figura 3.18
Chile Norte Chico 8.7 Figura 3.19

Chile Norte Grande
8.5 Figura 3.20
8.3 Figura 3.21

Perú Sur 8.5 Figura 3.22
Perú Central 8.9 Figura 3.23
Perú Norte 8.8 Figura 3.24
Ecuador-Colombia 8.6 Figura 3.25
Colombia-Panamá 8.7 Figura 3.26

Tabla 3.1: Resumen de magnitudes y fuentes simuladas.
A continuación se presentan las geometrías utilizadas para modelar la interfaz de ruptura.
En las siguientes �guras la región roja representa el modelo geométrico de ruptura utilizado,
donde los per�les en negro se gra�can de norte a sur (A-D) a la izquierda para mostrar
el ajuste con respecto al modelo Slab 2.0, utilizado como guía. Por otra parte, la región
encerrada en blanco representa a la región interior para el cómputo de la deformación super-
�cial (utilizando Okada), mientras que el resto de la región corresponde al dominio total de
modelamiento de tsunami.
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3.4.1. Chile Central

Figura 3.18: Geometría del Slab a utilizar y comparación con el modelo Slab 2.0 del USGS.

3.4.2. Chile Norte Chico

Figura 3.19: Geometría del Slab a utilizar y comparación con el modelo Slab 2.0 del USGS.
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3.4.3. Chile Norte grande

Figura 3.20: Geometría del Slab a utilizar y comparación con el modelo Slab 2.0 del USGS.

Figura 3.21: Geometría del Slab a utilizar y comparación con el modelo Slab 2.0 del USGS.

3.4.4. Perú Sur

Figura 3.22: Geometría del Slab a utilizar y comparación con el modelo Slab 2.0 del USGS.
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3.4.5. Perú Central

Figura 3.23: Geometría del Slab a utilizar y comparación con el modelo Slab 2.0 del USGS.

3.4.6. Perú Norte

Figura 3.24: Geometría del Slab a utilizar y comparación con el modelo Slab 2.0 del USGS.
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3.4.7. Ecuador-Colombia

Figura 3.25: Geometría del Slab a utilizar y comparación con el modelo Slab 2.0 del USGS.

3.4.8. Colombia-Panamá

Figura 3.26: Geometría del Slab a utilizar y comparación con el modelo Slab 2.0 del USGS.
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3.5. Resultados

En lo siguiente se detallan los resultados obtenidos para las distribuciones de run up para
las diferentes regiones sudamericanas seguido de un resumen de todas las distribuciones en
la región.
En todas las regiones se muestra la distribución latitudinal obtenida para el run up, además
de la probabilidad de excedencia calculada en base a esta distribución de probabilidad.
Para el caso de Ecuador-Colombia y Colombia se muestran también distribuciones longitu-
dinales para las costas de Panamá y Costa Rica, ya que no tiene sentido una distribución
latitudinal para una costa orientada de manera Este-Oeste.
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3.5.1. Chile Central

Para Chile Central se obtiene una distribución de gran extensión con casi 200 kilometros
con run ups superiores a los 10 o 20 metros en algunos casos. Esto entre los 32 y 34°S, que
corresponde a Valparaíso y los alrededores (Viña del Mar, Quinteros, etc.). Para el resto de
la zona se obtienen distribuciones no superiores a los 5 metros, salvo frente a Talca en donde
hay un peak anómalo con caso 10 metros de run up, esto probablemente atribuido a la forma
de la costa. Frente a Concepción y Coquimbo se observan fenómenos similares con alturas
superiores a los 5 metros.
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Figura 3.27: Distribuciones de run up para Chile Central. (a) Región de estudio y ciudades
de referencia. (b) Distribucion de run up, máximos de probabilidad marcados con puntos
negros. (c) Distribución de la probabilidad de excedencia.
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3.5.2. Chile Norte Chico

Las regiones de Coquimbo y Atacama son las más afectadas con distribuciones entre los
10 a 25 metros, con un peak máximo de 35 metros cercano a los 28.5°S y otro igualmente
importante cercano a los 30 metros en torno a los 26.5°S. Frente a la península de Mejillones
se ve un fenómeno de ampli�cación con alturas cercanas a los 5 metros, lo mismo que se
aprecia en el puerto de Coquimbo y al norte de Valparaíso con alturas superiores a los 10
metros. En general los escenarios más probables no superan los 10 metros en toda la región,
y en las zonas lejanas a la fuente son inferiores a los 5 metros.
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Figura 3.28: Distribuciones de run up para Chile Norte Chico. (a) Región de estudio y
ciudades de referencia. (b) Distribucion de run up, máximos de probabilidad marcados con
puntos negros. (c) Distribución de la probabilidad de excedencia.
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3.5.3. Chile Norte Abajo

Entre los 20 a 23°S se obtienen las mayores alturas de ola, en ningún caso superiores a los 20
metros, salvo en un peak en torno a los 21.5°S. Los escenarios más probables no superan los
10 metros en general, excepto en este peak en donde son cercanos a los 15 metros. En general,
y debido al tamaño elegido del sismo no se tienen alturas superiores a los 5 metros en asi toda
la región simulada (lejos de la fuente), excepto frente a Arequipa, Arica y Antofagasta, que
presentan distribuciones más cercanas a los 10 metros y deben ser fenómenos de ampli�cación
asociados directamente a la batimetría y la forma de la costa, por ejemplo con la península
de Mejillones en Antofagasta.
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Figura 3.29: Distribuciones de run up para Chile Norte Grande (Escenario Abajo). (a) Región
de estudio y ciudades de referencia. (b) Distribucion de run up, máximos de probabilidad
marcados con puntos negros. (c) Distribución de la probabilidad de excedencia.
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3.5.4. Chile Norte Arriba

La distribución del tsunami es bastante reducida para esta región, con alturas muy inferiores a
los 5 lejos de la fuente y con alturas ligeramente superiores a los 5 metros en el campo cercano,
salvo por Matarani, Ilo y Arica que presentan distribuciones cercanas a los 10 metros con
máximas de 15 metros. En general los escenarios más probables son cercanos a los 5 metros
y no se ven muchos fenómenos de ampli�cación salvo en torno a los 21°S.
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Figura 3.30: Distribuciones de run up para Chile Norte Grande (Escenario Arriba). (a) Región
de estudio y ciudades de referencia. (b) Distribucion de run up, máximos de probabilidad
marcados con puntos negros. (c) Distribución de la probabilidad de excedencia.
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3.5.5. Peru Sur

La distribución del tsunami es bastante amplia con cerca de 200 kilómetros de alturas supe-
riores a los 5 metros y en algunos casos llegando a los 15-20 metros. La región entre Ica y
Arequipa parece tener una distribución bastante pareja y con altos valores, siendo los valores
más altos hacia el Sur. Por otra parte Matarani nuévamente presenta una ampli�cación local
(similar al caso de Chile Norte Arriba), salvo esto no se ve tanto este fenómeno.
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Figura 3.31: Distribuciones de run up para Perú Sur. (a) Región de estudio y ciudades de
referencia. (b) Distribucion de run up, máximos de probabilidad marcados con puntos negros.
(c) Distribución de la probabilidad de excedencia.
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3.5.6. Peru Central

Perú Central cuenta con las mayores alturas de inundación vertical obtenidas entre todas las
regiones estudiadas. En las cercanías de la fuente se tienen escenarios críticos superiores a
los 20 metros y con un máximo cercano a los 45 metros. Los escenarios más probables son
cercanos a los 15 a 20 metros en toda esta zona. Por otra parte las zonas lejanas a la fuente
presentan alturas entre los 5 a 10 metros en el Norte, mientras que al Sur las alturas son
por mucho inferiores a los 5 metros en general, salvo en casos puntuales como frente a Ica.
Este fenómeno se puede explicar probablemente por la orientación de la costa, con un rumbo
aproximadamente NO-SE las olas de tsunami tienden a acercarse a la costa hacia el norte y
a alejarse de ella al Sur.
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Figura 3.32: Distribuciones de run up para Perú Central. (a) Región de estudio y ciudades
de referencia. (b) Distribucion de run up, máximos de probabilidad marcados con puntos
negros. (c) Distribución de la probabilidad de excedencia.
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3.5.7. Peru Norte

El Norte de Perú presentan grandes alturas de ola en una región de casi 200 kilómetros entre
los 7 y 9°S con escenarios más probables superiores a los 10 metros y alturas máximas de 20
a 30 metros. Frente a los 3.5 y 11°S se ven fenómenos de ampli�cación con alturas cercanas
a los 10 metros. Debido a la forma de la costa Peruana, la saliente a los 6°S actúa como una
defensa para las costas al norte de ella, bloqueando en gran parte la propagación del tsunami.
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Figura 3.33: Distribuciones de run up para Perú Norte. (a) Región de estudio y ciudades
de referencia. (b) Distribucion de run up, máximos de probabilidad marcados con puntos
negros. (c) Distribución de la probabilidad de excedencia.
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3.5.8. Ecuador-Colombia

A diferencia de las otras regiones se tienen distribuciones latitudinales y longitudinales para
esta zona. La distribución longitudinal se obtiene de la región en rojo y la latitudinal de
la región en azul. En las costas de Panamá y Costa Rica se ve una distribución bastante
variable pero por lo general limitada a los 5 metros, con máximos locales inferiores a los 10
metros. Por otro lado en las costas de Colombia y Ecuador se tienen valores mayores, en
especí�co frente a Esmeraldas y Tumaco, entre los 1 a 3°N con valores entre los 5 a 20 metros
y escenarios más probables entre los 5 a 10 metros.

Figura 3.34: Distribuciones de run up para Ecuador-Colombia. Arriba: Distribuciones longi-
tudinales del run up. Abajo, izquierda:Región de estudio y ciudades de referencia. Abajo,
derecha: Distribuciones latitudinales.
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3.5.9. Colombia

Igual que para el caso de Ecuador-Colombia se tienen dos tipos de distribución. Para el caso
de Panamá se tiene valores ligeramente superiores a los 5 metros, en especí�co frente a Chitré
y Ciudad de Panamá, en Costa Rica los valores son inferiores a los 5 metros, probablemente
por la lejanía. En casi toda la costa oeste de Colombia se obtienen valores superiores a los
10 metros con escenarios más probables en torno a los 5 metros.

Figura 3.35: Distribuciones de run up para Colombia. Arriba: Distribuciones longitudinales
del run up. Abajo, izquierda:Región de estudio y ciudades de referencia. Abajo, derecha:
Distribuciones latitudinales.
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3.5.10. Distribuciones de runup para Sudamérica

En la Figura 3.36 se tiene un resumen de todas las distribuciones de runup para toda Suda-
mérica, en ella se pueden apreciar un par de puntos:

� En cuanto a la distribución del run up se aprecian dos zonas: una de alta variabilidad
y otra de baja.

� La zona de alta variabilidad del run up se encuentra concentrada directamente en torno
a la zona de ruptura y decae rápidamente a medida que se aleja de esta zona de alta
deformación.

� En las zonas de baja variabilidad por lo general no se tienen valores mayores a 5 metros
y la distribución de probabilidad se encuentra muy concentrada.

� Existen dentro de esta zona puntos de ampli�cación, en donde el run up alcanza má-
ximos locales cercanos a 10 metros en algunos casos. Este fenómeno probablemente se
debe a una componente nétamente geómetrica de la geografía local, es decir son puntos
en la costa con un valor inherentemente alto de vulnerabilidad ante tsunamis.

� Si bien en algunos casos hay máximos de run up por sobre los 30 metros, en general
los valores más probables se encuentran en torno a los 5-20 metros y ráramente se
encuentran inundaciones con alta probabilidad que superen esta cota.

� A mayor magnitud la variabilidad del run up es también mayor.

� El modelo homogéneo siempre se encuentra cercano a la cota inferior de la distribución,
por lo que subestima el peligro de tsunami.
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Figura 3.36: Distribuciones obtenidas de runup en Sudamérica. La escala del runup se man-
tiene homogénea para facilitar la comparación.
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Capítulo 4

Discusión

4.1. Validez de las fuentes

Para comprobar la validez de las fuentes utilizadas se veri�can varias hipótesis, que com-
prueben la ley de Plafker por ejemplo, que sigan un decaimiento k2, escalen correctamente,
etc.

4.1.1. Ley de Plafker para tsunamis Sudamericanos

Para las simulaciones realizadas se gra�ca el máximo runup y slip para veri�car que se cumpla
una relación como en la Ecuación 1.26. Se veri�ca que las simulaciones escalan linealmente
con el deslizamiento y que el factor de dicha relación α tiene un valor en torno a 0.63-0.95,
lo que veri�ca que cumplen esta ley (α<1) y se consideran realistas o del orden esperado.
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Figura 4.1: Ley de Plafker para las simulaciones de tsunami en sudamérica. Se gra�can como
referencia algunos de los terremotos característicos de Sudamérica.

90



La inclusión de algunos de los terremotos característicos en Sudamérica permite dar mayor
respaldo a la hipótesis, ya que se alinean de buena manera con las simulaciones.
A mayor magnitud se observa una dispersión mayor en cuanto al runup, basta comparar los
escenarios pequeños en el norte chileno (Mw 8.3) con un terremoto como Perú Central (Mw
8.9), esta tendencia a la dispersión también se puede ver en los grá�cos de variabilidad de
runup a lo largo de la latitud (Figuras 3.36d y 3.36f).

4.1.2. Escalamiento del área de inundación con la magnitud

Se veri�ca también que el tamaño promedio del área inundada escale con la magnitud del
sismo, para esto de�nimos como área inundada a la región del campo cercano (en este caso
1°de distancia desde la fuente) bajo la curva del run-up (ver Figura 1.13) normalizado por el
largo de dicha área.
Como se aprecia en la Figura 4.2, el área bajo la curva aumenta con una ley de potencia con
la mangiutd, lo que es equivalente a decir que aumenta linealmente con el momento liberado,
lo cual tiene sentido físicamente hablando, esto se comprueba viendo que escala linealmnete
con la magnitud en una escala logarítmica. Por otra parte se ve que la variabilidad para una
misma magnitud es alta, sobre todo cuando se cambia de escenario a escenario. Por ejemplo
comparar Chile Norte1 vs Perú Sur, ambos con magnitud Mw 8.5 el área bajo la curva varía
por un factor de 2. Por otra parte se aprecia que para mayor magnitud la variabilidad es
mucho mayor, comparar Chile Norte2 (Mw 8.3) vs Perú Central (Mw 8.9).
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Figura 4.2: Escalamiento del área de inundación con la magnitud.
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4.2. Fenómenos de ampli�cación local y regional

Como se aprecia en la Figura 4.3 existen en algunos casos fenómenos de ampli�cación local
para las simulaciones de tsunami. Estos fenómenos en otros casos se podrían explicar por
bajas alturas de costa, esteros de agua en los que el tsunami pudiese penetrar más fácilmente
o causas similares, sin embargo, este no es el caso debido a que la topografía usada no es de
gran resolución y se ocupa la condición de barrera vertical en la costa. Por lo tanto este tipo
de fenómenos tiene que ver netamente con la propagación de la ola de tsunami y/o por la
forma de la topografía/costa en la zona afectada.

-20                            -22

10

5

0

Figura 4.3: Zoom de la distribución para Chile Norte Grande Arriba, en donde se aprecia el
fenómeno de ampli�cación local. La linea punteada muestra el promedio (cercano a 2 metros),
mientras que los círculos muestran máximos locales en torno a los 5 u 8 metros.

En la Figura 1 se aprecia este fenómeno de ampli�cación local en las simulaciones del
norte chileno, en donde para las latitudes 20.2 y 21.4°S se ven alturas de run up muy
superiores, siendo el promedio local cercano a los 2 metros (linea segmentada) mientras
que en estas localidades se tienen peaks de 5 y 8 metros respectivamente, esto signi�ca
una ampli�cación de 2.5 a 4 veces la inundación vertical con respecto a las áreas circundantes.

En lo siguiente se identi�can y analizan todas las ampli�caciones locales, así como dos casos
regionales, entre las simulaciones realizadas. Esto es importante para identi�car puntos
inherentemente vulnerables en Sudamérica.
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4.2.1. Ampli�caciones locales y regionales

Entre todas las simulaciones se identi�can 25 casos de ampli�cación local y regional, que se
detallan en la Tabla 4.1:

Ampli�cación local y regional del tsunami
Simulación Latitud Factor Localidad cercana

Chile Central
-29.4 4 Chungungo
-30.0 5 Coquimbo
-35.3 5 Constitución
-36.8 3 Concepción

Chile Norte Chico
-23.5 4 Península de Mejillones
-29.9 5 Coquimbo
-30.3 4 Tongoy
-31.8 6 Los Vilos
-35.3 4 Constitución

Chile Norte Abajo
-16.6 4 Camaná
-18.4 6 Arica
-23.4 4 Península de Mejillones

Chile Norte Arriba
-20.2 3 Iquique
-21.4 4.5 Río Loa

Perú Sur
-11.3 4 Huacho (península)
-12.1 3 Chorrillos
-16.6 5 Camaná
-18.4 7 Arica

Perú Central
-9 a -6 3 Perú Norte1

-15 5 Puerto Caballas

Perú Norte
-3.6 6 Caleta Cruz
-3.8 4 Cancas
-10.7 3.5 Río Pativilca
-11.2 3.5 Huacho (península)

Ecuador-Colombia -84 a -81.5 4 Costa Rica y Panamá2

Tabla 4.1: Resumen de las ampli�caciones locales observadas con los puntos de referencia
que se repiten en negrita. Se introduce también un factor aproximado de ampli�cación que
da cuenta de la razón entre el run up del peak con el run up promedio en las cercanías.1Este
caso en especí�co da cuenta de una ampli�cación a nivel regional.2En este caso es longitud y
corresponde a un caso regional.

Para analizar la causa de estas ampli�caciones se analizan 3 posibles causas, propagación de
la ola de tsunami, pendiente de la batimetría y forma de la costa.
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4.2.2. Propagación de la ola de Tsunami

La propagación de la ola del tsunami puede producir efectos de ampli�cación ligados a
la directividad del proceso, dicho en otras palabras los tsunamis tienen direcciones de
propagación preferentes. Como se puede ver de la Figura 4.4, el patrón de radiación de las
primeras ondas de tsunami está orientado perpendicularmente a la orientación del plano de
ruptura, en otras palabras las regiones directamente en frente (o atrás) de la ruptura del
sismo reciben mayor energía del tsunami en comparación a las ubicadas hacia los costados
de la misma. A diferencia del patrón de radiación sísmico i.e. (ondas P u S) no existe un
plano nodal y hacia los costados de la fuente existe igualmente una propagación de ondas.

+ +

Rayleigh Tsunamisa) b)

Figura 4.4: Patrones de radiación teóricos para ondas: a) sísmicas (Rayleigh) y b) de Tsu-
nami, en un escenario ideal: Fuente somera alineada en la horizontal, en un semi espacio de
Poisson y para bajas frecuencias. Modi�cado de Okal 1988[115]

Entonces existen casos en los que el frente de olas llega con mayor energía a costas que se
encuentran directamente en frente de la ruptura sísmica, como es el caso por ejemplo para
un sismo en la zona central de Chile, en que el Archipiélago de Juan Fernández se encuentra
directamente en frente, y por ello recibe una gran cantidad de energía, mayor que zonas
como el norte o sur chilenos, que se encuentran a los costados de la ruptura.

Con esto en mente es fácil de explicar el caso de la ampli�cación las costas panameña y
costarricense entre los 81.5 y 84°W, en el que las altura de run up son hasta 4 veces más
grandes que en el resto de la costa de Panamá directamente al este(ver Figura 3.35). Esto
se debe a que la costa entre los 81.5 y 84°W se encuentran directamente en frente de la
ruptura del borde Ecuador-Colombia y reciben una mucha mayor energía en comparación
a las costas más al este, lo que se veri�ca fácilmente al observar la Figura 4.5, en la cual
se tienen las alturas máximas de ola en el océano, siendo notoria la propagación preferente
hacia las costas afectadas por este fenómeno de ampli�cación.

Por otra parte el caso de la ampli�cación vista en el escenario de Perú Central es ligeramente
más complejo. Como se aprecia de la �gura 3.35 el norte peruano recibe alturas de ola
consistentemente más altas que el sur peruano, aproximadamente 3 veces más grandes.
Si observamos la Figura 4.6 podemos ver que el patrón de radiación es el esperado, una
dirección principal en frente de la ruptura y propagación secundaria hacia los costados, por
lo que las cotas de nivel son similares a elipses alineadas perpendicularmente a orientación
de la costa, con esto no podemos explicar la disparidad entre los altos niveles de energía que
se observan al norte y los bajos niveles que se observan al sur.
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Figura 4.5: Ampli�cación por directividad. En este caso se muestran las alturas máximas de
ola para una simulación en el borde de Ecuador-Colombia, se aprecia que en la Costa de
Panamá y Costa Rica, al encontrarse directamente en frente de la dirección de propagación
de la ola del tsunami, el fenómeno del tsunami se ve ampli�cado.

Ahora bien, esta disparidad entre ambas regiones se explica por la presencia de la Península
de Paracas en torno a los 14°S, que actúa como barrera para el tsunami y no permite que las
olas se propaguen con normalidad, creando así una zona de baja energía en el sur peruano.
Por otro lado debido a que al norte de la ruptura no existe ninguna perturbación de la costa
es que el tsunami puede propagarse con facilidad y se generan estos niveles más altos de
inundación vertical, por lo que no existe un fenómeno de ampli�cación per se, si no más
bien una ampli�cación aparente debido a que el sur peruano recibe una energía reducida de
tsunami.
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Figura 4.6: En este caso se muestran las alturas máximas de ola en el oceano para una simu-
lación en Perú Central, en este caso la Península de Paracas actúa como barrera generando
una zoma de baja energía en el sur peruano, generando esta ampli�cación aparente en el
norte de la región estudiada.
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4.2.3. Pendiente de la batimetría

Uno de los factores importantes en la propagación del tsunami es la pendiente de la costa en
la cual se propaga esta onda, explícitamente Fuentes et al. 2015[48] demostró la importancia
de la última pendiente incluso en el caso de una geometría compleja de la batimetría,
encontrando que el run up es inversamente proporcional a la última pendiente. Riquelme et
al. 2015[133] usando esta misma idea mostró que el run up se puede calcular rápidamente al
usar valores de pendiente entre 1 a 2 grados y aproximaciones de la batimetría por tramos
rectos.

El run up R en una batimetría lineal por tramos es proporcional a la última pendiente según
la siguiente ecuación[48]:

R = 2,831H(
H

d
)
1
4 (1 +

H

d
)
1
4 |bn+1|−

1
2 (4.1)

Con H la altura de la ola inicial y d la profundidad del fondo oceánico. Lo importante es
destacar que R es proporcional a |bn+1|−

1
2 .

En base a estas ideas se gra�can per�les batimétricos perpendiculares a la costa en diferentes
latitudes, calculando el ángulo de la pendiente más cercana a la costa (β) usando una
aproximación lineal por tramos de la batimetría. En la Figura 4.7 se observan la totalidad
de los per�les y las pendientes calculadas, mientras que en la Tabla 4.2 se tienen todos los
ángulos calculados y el factor |bn+1|−

1
2 . Se observa que la mayoría de los valores de β son

menores a 1°, salvo en 5 casos, siendo 2 de esos ligeramente mayores a 1°.

Notar que entre más empinada es la batimetría, es decir mayor ángulo β, el factor |bn+1|−
1
2

disminuye. Por lo que son las costas planas como Constitución, Río Pativilca, entre otros,
las más vulnerables a los tsunamis.

Ahora bien, ante la posibilidad de relacionar la pendiente de la costa con el factor de
ampli�cación es que se elabora la Figura 4.8, en donde se gra�ca el ángulo de la costa β y la
pendiente bn+1 contra el factor de ampli�cación encontrado en las simulaciones. Sin embargo
los resultados no son concluyentes al no encontrarse ninguna clase de correlación directa.
En este sentido no se puede elaborar un catálogo de localidades vulnerables en función de la
inclinación de la bahía.

Sin perjuicio de lo anterior, se observa que casi todas ocasiones en las que se observa
una ampli�cación local ésta se correlaciona de buena manera como una caída local del
ángulo β (ver Figura 4.9). Para esto se calcula la inclinación de la costa para toda la costa
sudamericana entre los 0 y 40°S y se destacan todos los mínimos locales de este valor así
como también las regiones en las cuales el ángulo tiene un valor muy bajo (cercano a 0.2°),
de esta manera se observa que salvo lo que ocurre en Puerto Caballas (15°S) e Iquique
(20.2°S), todas las zonas de ampli�cación local se pueden explicar por una caída local del
ángulo β o bien por un valor muy pequeño del mismo.

Se concluye entonces que si bien no existe una relación directa entre el nivel de ampli�cación
visto y el ángulo de la pendiente en la costa, sí se observa que las ampli�caciones se producen
en mínimos locales o globales de éste ángulo. Por otra parte un mínimo local del ángulo de
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Ángulo de la pendiente y ampli�cación
Simulación Latitud Factor β |bn+1|−

1
2 Localidad cercana

Chile Central
-29.4 4 0.61 9.69 Chungungo
-30.0 5 0.73 8.21 Coquimbo
-35.3 5 0.17 18.36 Constitución
-36.8 3 0.50 10.70 Concepción

Chile Norte Chico
-23.5 4 0.54 10.30 Península de Mejillones
-29.9 5 1.19 6.35 Coquimbo
-30.3 4 4.09 3.74 Tongoy
-31.8 6 2.52 4.77 Los Vilos
-35.3 4 0.17 18.36 Constitución

Chile Norte Abajo
-16.6 4 0.94 7.81 Camaná
-18.4 6 0.84 8.26 Arica
-23.4 4 5.65 3.18 Península de Mejillones

Chile Norte Arriba
-20.2 3 1.29 6.66 Iquique
-21.4 4.5 0.91 7.93 Río Loa

Perú Sur
-11.3 4 0.34 12.98 Huacho (península)
-12.1 3 0.25 15.14 Chorrillos
-16.6 5 0.94 7.81 Camaná
-18.4 7 0.84 8.26 Arica

Perú Central -15 5 0.34 12.98 Puerto Caballas

Perú Norte
-3.6 6 0.41 11.82 Caleta Cruz
-3.8 4 0.89 8.02 Cancas
-10.7 3.5 0.13 20.99 Río Pativilca
-11.2 3.5 0.34 12.98 Huacho (península)

Tabla 4.2: Resumen de las ampli�caciones locales observadas con los puntos de referencia que
se repiten en negrita. El valor β corresponde al ángulo de la última pendiente de la costa en
grados y bn+1 es la última pendiente (i.e. bn+1 = tan(β)).
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Figura 4.7: Per�les de batimetría a diferentes latitudes en la costa sudamericana. El valor β
representa el valor del ángulo de la pendiente más cercana a la costa.

la pendiente no necesariamente se ve re�ejado en un run up aumentado, en este sentido ésta
parece ser una condición necesaria pero no su�ciente en sí misma para explicar el fenómeno
de ampli�cación local.

Otra explicación posible es que los escenarios seleccionados sólo permiten excitar a estas
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Figura 4.9: Ángulo de la costa en función de la latitud. Se destacan las zonas con un mínimo
local de la pendiente de la costa y en lineas rojas se señalan las latitudes en las cuales se
observa una ampli�cación local. Se observa una buena correlación entre ambas variables.

localidades en especí�co y el resto de las regiones que presentan un mínimo local del ángulo
β podrían ser potencialmente vulnerables ante otro set de escenarios que ocurran en otras
latitudes.
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4.2.4. Forma de la costa

Además de los factores estudiados anteriormente, la forma de la costa puede tener efectos
en la ampli�cación del run up. Un ejemplo de esto es la Península de Mejillones (ver Figura
4.11h), que actúa como barrera en la propagación del tsunami tanto hacia el norte y el sur,
de esta manera gran parte de la energía del tsunami queda atrapada en esta región lo que
produce una ampli�cación local de los niveles de inundación.

En la Figura 4.11 se identi�can todas las regiones costeras en las cuales se ve una ampli�ca-
ción local, y si bien en algunas �guras se aprecian cuerpos de agua entrando hacia la costa,
esto es sólo un efecto de la paleta de colores y la batimetría no cuenta con su�ciente resolución
para ver este tipo de cuerpos. Por ejemplo en la Figura 4.11l se ve la desembocadura del río
Bio Bio, sin embargo, si se identi�can los puntos sobre y bajo el nivel del mar(ver Figura
4.10), es claro notar que este cuerpo queda fuera del nivel de resolución. De manera similar
se veri�ca que todas las desembocaduras de ríos y cuerpos de agua similares quedan fuera
de la resolución de la grilla por lo que no son causas posibles para la ampli�cación del tsunami.

Sin perjuicio de lo anterior, puede ser que los sedimentos inmediatamente al frente de estas
desembocaduras afecten la pendiente de la costa lo que sí podría ser una causa para la
ampli�cación del tsunami como se estudió en la sección anterior.

Se identi�can dos localidades en los que la forma de la bahía sí afecta la propagación del
tsunami, estos son la Península de Mejillones y al sur de Huacho, estas salientes de tierra o
bien las regiones en las cuales la costa está más cerca de la fosa actúan como barreras para
la propagación del tsunami en la dirección norte-sur y viceversa, por lo esta energía blo-
queda queda atrapada en la bahía ocasionando un aumento local de las alturas de inundación.

Concepción

(a)

Z < 0

Z > 0

(b)

Figura 4.10: Comparación de la resolución real de la grilla utilizada, a pesar de que en (a)
parece ser reconocible la desembocadura del río biobio, en (b) se aprecia que esto es sólo
producido por la paleta de colores y la resolución real de la grilla no permite reconocer estos
cuerpos acuáticos.

Finalmente en algunas localidades como Concepción se ha estudiado el fenómeno de reso-
nancia de la bahía[175], lo que podría explicar la ampli�cación del run up en estos casos y
tal vez a lo largo de otras localidades de la costa sudamericana, sin embargo esta hipótesis
queda fuera del alcance de este trabajo y puede ser un motivo de estudio a futuro.
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Figura 4.11: Zoom de las costas con ampli�cación, en cada �gura se resaltan las latitudes en
las cuales se observa una ampli�cación local.
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4.2.5. Resumen de causas identi�cadas

En la siguiente tabla se presenta un resumen de todas las ampli�caciones identi�cadas y
se da una posible causa identi�cada para cada escenario en base a lo discutido en este capítulo.

Causas de las ampli�caciones del run up
Localidad Latitud Causa posible
Caleta Cruz -3.6 Mínimo local de la Pendiente
Cancas -3.8 Mínimo local de la Pendiente
Perú Norte -6 a -9 Ampli�cación aparente por barrera
Río Pativilca -10.7 Mínimo local de la Pendiente
Huacho -11.2/-11.3 Mínimo local de la Pendiente / Forma de la costa
Chorrillos -12.1 Mínimo local de la Pendiente
Puerto Caballas -15 Mínimo local de la Pendiente
Camaná -16.6 Mínimo local de la Pendiente
Arica -18.4 Mínimo local de la Pendiente
Iquique -20.2 No identi�cada
Río Loa -21.4 Mínimo local de la Pendiente
Península de Mejillones -23.4/-23.5 Mínimo local de la Pendiente / Forma de la costa
Chungungo -29.4 Mínimo local de la Pendiente
Coquimbo -29.9/-30.0 Mínimo local de la Pendiente
Tongoy -30.3 Mínimo local de la Pendiente
Los Vilos -31.8 Mínimo local de la Pendiente
Constitución -35.3 Mínimo local de la Pendientea
Concepción -36.8 Mínimo local de la Pendiente / Resonancia de bahía

Localidad Longitud Causa posible
Costa Rica y Panamá -81.5 a -84 Ampli�cación por directividad del tsunami

Tabla 4.3: Resumen de las causas posibles encontradas para explicar las ampli�caciones del
run up. Se destacan las causas distintas a ser un mínimo local de la pendiente.

La causa principal de ampli�cación se asocia a una baja local del valor β, existiendo
otras explicaciones posibles para algunas latitudes en especí�co. Por otro lado sólamen-
te una localidad no tiene una causa encontrada para explicar este fenómeno: Iquique. Es
posible que esto se deba a un fenómeno local de resonancia costera o algún fenómeno no lineal.

Muchas de estas localidades presentan este fenómeno de ampli�cación local en más de
un escenario, por ejemplo Coquimbo, Constitución, Camaná y Huacho, entre otras. Esto
refuerza la idea que la ampli�cación se debe a alguna característica intrínseca de la zona y
no debido a la ubicación especí�ca de la fuente en cada escenario. En este sentido todas las
localidades mencionadas en la Tabla 4.3 tienen una alta vulnerabilidad innata.

Más aún y a modo de validación, las máximas alturas de inundación para el tsunami de
Illapel se encontraron entre los 30.3 y 30.5°S y en Coquimbo en los 29.95°S[47], lugares que
concuerdan de buena manera con las zonas de ampli�cación encontradas. Para el terremoto
del Maule la situación es similar, en donde el run up máximo se encontró a los 35.3°S en

103



Constitución[45].

Finalmente es importante destacar que se encuentran regiones con peaks dentro de las cer-
canías de la fuente, es decir directamente en frente o arriba/abajo de ella, pero estos no se
estudian como peaks locales ya que en esta región el análisis es mucho más complejo y no es
posible aislar una sola causa para explicar estos valores altos. Por ejemplo entre los 32 y 35°S
se encuentran muchos mínimos locales sin ampli�caciones asociadas, pero esta es justamente
el área en que se emplazan las simulaciones de Chile Central, por lo que realmente no es
que no se hayan encontrado ampli�caciones, si no que esta región no fue estudiada con este
propósito al encontrarse directamente en frente de la fuente.
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4.3. Incerteza en la magnitud estimada

La magnitud de los sismos usada en este trabajo tiene una inherente incerteza que nace del
hecho que los terremotos no se pueden predecir. Se identi�can entonces 3 posibles escenarios:
que ocurra un evento de menor magnitud, de mayor magnitud o simplemente que no ocurra.

Si en el futuro ocurre un escenario de menor magnitud a uno de los propuestos esto no
es de preocupación puesto que como se ha mostrado, la zona de inundación escala con la
magnitud, por lo que un sismo de menor magnitud debería tener en promedio un run up
menor al obtenido en este trabajo y estaría contenido dentro de los límites encontrados, o
bien estaría por debajo del mínimo valor de run up encontrado.

La posibilidad de que un sismo de mayor magnitud ocurra es mucho más peligrosa, ya
que supone un evento que podría eventualmente superar los límites superiores de run up
encontrados. En general por mucho que se estudien las regiones de subducción siempre
existe la posibilidad que a futuro se encuentren nuevos antecedentes o no se hayan explorado
algunas aristas del problema. Esto es una posibilidad que no se puede descartar, a pesar de
que en este trabajo se intente trabajar con los escenarios más extremos para cada zona de
subducción.

Por otra parte existe una gran incerteza en que en algunas zonas ocurra un evento signi�ca-
tivo a futuro, por ejemplo en las regiones propuestas para Perú Norte y Colombia-Panamá.
Si bien se estudiaron las zonas, y se determinó que no existen antecedentes para descartar la
posibilidad de que ocurran grandes eventos en ella, sí existe evidencia que apunta en contra
de esta hipótesis. Como se mostró en secciones anteriores, en Perú Norte no existen registros
de eventos signi�cativos en los últimos 300 años y existen estudios que muestran que esta
sería una zona de creep o movimiento lento asísmico, lo que sugeriría que en esta zona se
libera léntamente la energía sísmica y no como terremotos megathurst. Por estos motivos es
que los resultados de estos dos escenarios se deben estudiar con especial cuidado.

Un ejemplo de un pronostico acertado es el trabajo de Ruegg y compañía[139], en el cual
estudiaron la región entre Constitución y Concepción con una red de GPS y pronosticaron
que a futuro podría ocurrir un terremoto de magnitud 8-8.5 en la zona, en donde ocurrió
�nalmente el terremoto del Maule Mw 8.8 en 2010, ligeramente mayor, un año luego de
que se publicara este estudio. Un ejemplo de un pronostico que subestima el tamaño de
un sismo es el caso de Tohoku 2011, en donde un terremoto de magnitud Mw 9.1, y un
posterior tsunami azotaron la costa japonesa, un evento muchísimo más grande de lo que se
creía posible en esta región de Japón[73]. En ambos casos los tsunamis asociados causaron
un gran número de muertes, por lo que un pronóstico certero no garantiza que más personas
sobrevivan.

Finalmente, la intención de este trabajo no es predecir ni pronosticar el tamaño de
los sismos, si no más bien tratar de dar una aproximación al potencial tsunamigénico de
la subducción sudamericana y dar luz a los límites entre los cuales se puede esperar un evento.
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4.4. Peligro de inundación según los valores obtenidos

Los resultados obtenidos en esta tesis permiten tener una idea general de los niveles de peligro
a lo largo de la costa Sudamericana. Sin embargo, la utilidad real de esta distribuciones
es bastante baja sin valores reales de referencia que permitan amarrar estos valores algo
abstractos a un nivel más entendible. Por ejemplo, una altura de inundación de 1 metro de
tsunami puede parecer insigni�cante cuando los valores máximos obtenidos son superiores a
los 20 metros. Para poner estos resultados en contexto se hace una pequeña revisión de los
niveles de evacuación y peligrosidad estudiados en otras partes del mundo para emergencias
de tsunami o inundaciones por otros desastres naturales.

En un estudio experimental se encontró que alturas de ola superiores a 1 metro o más rápidas
que 1 ms−1 imposibilitaban la evacuación de adultos en una zona de inundación[158]. En
otro estudio similar se encontró que personas adultas pueden evacuar de manera segura
hasta con alturas de inundación de 70 centímetros o menos[110]. En general los estudios más
exhaustivos de este tipo proponen de�nir un criterio de evacuación en torno a la relación
D.V. que es simplemente el producto entre la profundidad de �ujo D y la velocidad V del
mismo. Típicamente no existe un único valor de D.V. que de�na a ciencia cierta el límite
de seguridad de las personas, esto pues los datos recolectados a lo largo del tiempo tienen
una gran dispersión asociada a que cada persona tiene un criterio propio en cuanto a su
percepción de seguridad[32], que puede depender además del tipo de ropa que lleve puesta,
si se encuentra parado o sentado, desarrollo muscular, entre otros muchos factores. Algunos
de los criterios de�nidos son de un D.V. de 1.0 m2s−1 para adultos[174], 0.4m2s−1 para
niños[32], entre otros. Existen también estudios que toman en cuenta la relación H.M.
de una persona, siendo el producto entre su altura H y su masa M , de manera de poder
diferenciar entre niños, y adultos de diferente contextura (ver Figura 4.12).
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Figura 4.12: Peligrosidad de la ola del tsunami. Adaptadas de Suga et al. 1995[158]

Ahora bien, para establecer un criterio en cuanto a la altura de las olas obtenidas se
deben hacer un par de distinciones, la altura de �ujo D es distinta al run up R, siendo la
primera la altura de la columna de agua en la super�cie y la última la máxima altura de
inundación en la vertical, por lo que en estricto rigor el lugar en donde se alcanza el valor
máximo de R es donde D = 0. Por otro lado no es posible obtener la velocidad V sin
usar modelos de batimetría de alta resolución, puesto que en mar abierto la velocidad es
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fácilmente obtenible por la relación v =
√
g h, no así en tierra en donde la relación es no lineal.

Como se aprecia para el terremoto del Maule[45], las alturas de �ujo son consistentemente
menores o iguales al run up, pero en la mayoría de los casos son muy similares, salvo en los
casos de alturas extremas. En general la aproximación D ≈ R si bien es falsa, no tiene un
gran error asociado.

Debido a la ausencia de batimetría de alta resolución no es posible tener velocidades de �ujo
para cada caso estudiado. Sí se cuenta con batimetría de alta resolución para la localidad
de Coquimbo, la cual fue usada para obtener un rango de velocidades de inundación. Como
se observa en la Figura 4.13 para un escenario cualquiera en la localidad de Coquimbo se
observa una rapidez (magnitud de velocidad, sin dirección) entre 0 a 4 ms−1 para casi toda
la región inundada, mientras que los valores máximos llegan hasta 8 ms−1. Como punto de
comparación, para el terremoto de Tohoku 2011 usando grabaciones aéreas se demostró que
la velocidad del �ujo de agua fue de hasta 8 ms−1 a lo largo de 1 kilómetro tierra adentro[61].

(a) Rapidez máx. escenario cualquiera (b) Rapidez máx. todos los escenarios

Figura 4.13: Velocidad máxima de tsunami en Coquimbo

Usando D ≈ R, los rangos de velocidad obtenidos (0 a 8ms−1) y usando los criterios de
profundidad-velocidad D.V. que se aprecian en la Figura 4.12, se puede concluir que: Si
pensamos en una localidad lejana a la fuente, en donde podemos suponer una velocidad
de �ujo menor, cercana a 1 ms−1, alturas de run up de mayores a 1-1.5 metros suponen
un peligro importante para la población, alturas consistentemente muy inferiores a las
que se obtienen en las simulaciones realizadas. Por otro lado en regiones más cercanas a
la fuente donde las velocidades de inundación son superiores a los 2 o 3 metros, alturas
de inundación incluso inferiores a 1 metro presentan un peligro inminente para todas las
personas en la zona de inundación, lo que es muy por debajo de los valores de run up
obtenidos superiores incluso a los 10 metros. Se concluye entonces que el peligro asociado
a las simulaciones obtenidas es moderado a alto en las zonas lejanas a la fuente, es decir a
más de 1-2° de lejanía, dependiendo de la vulnerabilidad de cada persona. Mientras que en
las regiones directamente en frente de la fuente es alto para todas las personas que la habitan.

Como comentario �nal al respecto, este tipo de estudios consideran el peligro asociado direc-
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tamente al agua, sin considerar por ejemplo el hecho de que en la mayoría de los tsunamis
considerables el agua incluye también escombros �otantes, incluso autos. El ITIC (Interna-
tional Tsunami Information Center) en conjunto con el PTWC (Paci�c Tsunami Warning
Center) de�nen niveles de peligrosidad en función de la altura del tsunami y de�nen por
ejemplo que alturas ola en torno a los 50 centímetros son capaces de levantar y hacer �otar
un auto y en torno a un par de metros son capaces de causar daños a casas y edi�cios, como
se observa para el terremoto de Tohoku que hizo �otar edi�cios de varios pisos. Con esto en
mente alturas de un par de metros pueden ser tan destructivas como alturas de ola de varias
decenas de metros.
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Capítulo 5

Conclusiones
En el trabajo de tesis realizado se cumplen los objetivos generales planteados así como los
objetivos especí�cos, esto es:

� Se caracteriza el peligro de tsunami en la costa Sudamérica, asociado a terremotos de
subducción. Se identi�can las principales lagunas sísmicas, y se utiliza la metodología
de fuentes estocásticas incorporando el acoplamiento sísmico en este proceso.

� Se validan las fuentes obtenidas, respetando la ley de plafker, por lo que los resultados
son físicamente plausibles.

� Se obtienen distribuciones de run up para las costas que representan peligrosidad mode-
rada a alta según lo consultado en la literatura especializada, lo que signi�ca un factor
importante para considerar en la plani�cación de las ciudades costeras.

� Se identi�can posibles puntos de ampli�cación de run up en la costa sudamericana,
principalmente asociados al ángulo de la costa y otros factores como directividad del
fenómeno o barreras costeras.

� Otros fenómenos como terremotos outer-rise, slow earthquakes o tsunamis por desliza-
mientos no son estudiados en este trabajo de tesis, pero sí se proponen como trabajo a
futuro puesto que pueden ser factores importantes en la estimación del peligro local.

� Otros factores a mejorar en trabajos futuros son: inclusión de batimetría de alta reso-
lución para realizar inundación y obtener mapas de peligrosidad de mayor calidad. En
caso de no ser posible, utilizar batimetrías de mayor resolución disponibles libremente
(i.e. 15 segundos de arco en vez de 30), que no pudieron ser utilizadas en este trabajo
debido a limitaciones computacionales. La inclusión de propagación activa (i.e. fuentes
dinámicas) puede ser importante para estudiar la importancia de la directividad en el
run up obtenido.

� Se estudia y evalúa la red del Centro Sismológico Nacional, identi�cando que tanto el
norte como el sector central de Chile tienen una cobertura perfectible de estaciones
para obtener una solución rápida utilizando fase w. Se identi�ca la región de Atacama
como la principal zona en la que mayor cobertura de estaciones podría signi�car una
mejora considerable de esta cobertura mencionada anteriormente.

� Por otro lado se observa que cambios en los �ltros utilizados en la inversión de fase W
pueden signi�car una mejora en la diferencia angular en comparación con mecanismos
focales de catálogos en otras agencias, no así con la magnitud del sismo, que se man-
tiene mayormente pareja. Sin embargo, estos cambios en los �ltros pueden resultar en
problemas, como desfase de ondas debido a la inclusión de �ltros de orden mayor u
otros problemas no previstos. Un mayor análisis es necesario en este sentido y queda
propuesto como trabajo a futuro, puesto que escapa el espectro de este trabajo de tesis.
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