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CARACTERIZACION GEODESICA Y SISMOLOGICA DE LOS
TERREMOTOS CORTICALES DE PICHILEMU MW 7.0 Y MW 6.9, 2010:
ESTUDIO DE LAS FASES INTER-, CO- Y POST-SISMICAS

Los terremotos de subduccion producen efectos geologicos permanentes y transientes en
la estructura del antearco. Esto se debe al aumento de los esfuerzos estaticos de Coulomb en
las fallas, lo que da como resultado una mayor probabilidad de reactivar fallas en la placa
superior. De horas a dias después de un megaterremoto de subduccion, estos cambios de
esfuerzos tienden a desencadenar terremotos en fallas ubicadas en el antearco, incluso en
areas distintas a la ruptura principal.

El 11 de marzo de 2010, dos terremotos (Mw 7.0 y Mw 6.9) cerca de Pichilemu, Chile,
ocurrieron en dos fallas normales subparalelas, sin evidencia de ruptura superficial. Aparen-
temente, fueron gatillados por el terremoto del Maule Mw 8.8 del 27 de febrero de 2010. Estos
eventos en la corteza continental de América del Sur son los mayores y mejor observados con
InSAR desde la década de 1990.

Este estudio aborda las fases del ciclo sismico, en la ventana 2007 a 2011, de las fallas de
Pichilemu con datos InSAR (ALOS, ENVISAT).

Se modelaron interferogramas co-sismicos y post-sismicos, generando un perfil de evolucién
temporal de deformacién superficial. La deformacion postsismica (duracién de seis meses)
alcanzé 0.1 [m], mucho menor que la cosismica (0.6 [m]).

Inversiones de datos InSAR co-sismicos, no asumiendo una geometria a priori en base a
otras observaciones, revelaron para el primer evento: Mw 6.95, strike 135°, dip 57°, desliza-
miento uniforme de 2.7 [m]. En el periodo post-sismico sobre la falla, los resultados fueron:
deslizamiento maximo de 0.17 [m] y Mw 6.1. Al comparar el mecanismo focal de la primera
ruptura, obtenido con InSAR, con otros trabajos, se obtiene una variacién estdndar relativa
de 0, = 2.57% para el strike y de 0, = 6.87% para el dip. Por lo tanto, estos resultados
se encuentran dentro del rango publicado, ademas de estar en concordancia con el campo de
esfuerzos esperado.

La inversién conjunta (InSAR, GPS estético y telesismicos) para el primer evento resulté
en un deslizamiento méaximo de 3.1 [m] y Mw 6.86, donde la combinacién de datos geodésicos
y sismologicos mejora la caracterizacién de la fuente sismica.

Para el segundo evento, inversiones telesismicas con 4 mecanismos focales, publicados
previamente, dieron un deslizamiento maximo de 3.1 [m] y Mw 6.97. Donde el rango de las
soluciones publicadas para la magnitud van entre 6.79-7.05 Mw para la primera ruptura y
entre 6.79-7.0 Mw para la segunda. Encontrandose las soluciones de este trabajo dentro de
dicho rango.

Los resultados de este estudio indican que no se acumula deformacion superficial medible,
por sobre la incertidumbre de los datos, en las fallas durante la fase de bloqueo intersismico en
la ventana de observacién considerada en este estudio. Ademas, en cuanto a leyes de escala, la
magnitud de la deformacién co- y post-sismica concuerda con el rango de las fallas normales
convencionales (regimenes extensionales), como en el caso del Tibet o los Apeninos.
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Esquema cualitativo sobre la resolucion de distintos tipos de datos en cuanto a
momento sismico, dimensiones espaciales y comportamiento en el tiempo. Figura
obtenida por comunicaciéon personal. . . . . ... ... Lo
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Capitulo 1

Introduccion

1.1. Formulacién del estudio propuesto

Los terremotos de subduccién producen efectos geoldgicos permanentes sobre la estructura
del antearco debido al incremento transiente y acumulativo de esfuerzos estaticos de Coulomb
(Melnick et al., 2019; Aron et al., 2013). Se considera que éste esfuerzo transferido a la corteza
después de un megaterremoto de subduccion (megathrust) puede inducir la reactivaciéon de
fallas corticales orientadas de manera 6ptima respecto al nuevo campo de esfuerzos (King et
al., 1994; Cortés-Aranda et al., 2015), resultando en una mayor probabilidad de deslizamiento
en fallas corticales, las que de otra manera probablemente no se reactivarian. Un ejemplo de
aquello se observé luego de los terremotos de Tohoku 2011 y Maule 2010 (Imanishi et al.,
2012; Ryder et al., 2012).

En este trabajo se considera el caso del terremoto del Maule 2010, tras el cual, el 11 de
marzo de 2010 se produjo una secuencia de eventos corticales en la zona central de Chile. Dos
eventos, con mecanismos focales compatibles con fallas normales, con magnitudes reportadas
de Mw 7.0 y Mw 6.9, ocurrieron con sélo 15 minutos de diferencia, estando sus epicentros
ubicados cerca de la ciudad de Pichilemu (J. A. Ruiz et al., 2014; Ryder et al., 2012). Pese
a su tamafio, no se detectaron evidencias de ruptura superficial. Dichos terremotos fueron
aparentemente gatillados por el terremoto del Maule Mw 8.8 del 27 de febrero (Farfas et
al., 2011; Aron et al., 2013), siendo éstos 2 de los 3 eventos de mayor magnitud registrados
producto de éste terremoto de subduccién, segun el catdlogo de IRIS (Incorporated Research
Institutions for Seismology). En general, en el afio 2010 en Chile habia una baja cobertura de
estaciones sismologicas y geodésicas en tierra, lo que por consiguiente causé que no hubieran
datos suficientes para un monitoreo amplio de la sismicidad del pais. Tomando en considera-
cién aquello es que Farias et al. (2011) menciona que no hay evidencia de sismicidad cortical
significativa registrada en la zona de estudio previo al terremoto del 2010 (Fig. 2.2.c).

Tabla 1.1: Recopilacién de terremotos en fallas geologicas con magnitudes
mayores o iguales a 6.9 Mw en América del Sur desde el inicio de la geodesia
satelital aplicada a tectdnica activa.

Localidad Ao Magnitud Observacién Referencia
Murindd, Colombia | 1992 7.3 Ms No hay observaciones SAR del evento Martinez et al. (1994); (US) y Paris (2000)
Cariaco. Venezuela | 1997 6.9 M No hay buenajs observaciones SAR del evento P(})usse Beltran et al. (2016)
Hay observaciones GNSS del evento Pérez et al. (2001)
Pichilemu, Chile 2010 | 7.0y 6.9 Mw | Buenas observaciones SAR J. A. Ruiz et al. (2014)

Los terremotos de Pichilemu destacan como los mas grandes y mejor registrados con
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InSAR en fallas corticales de América del Sur desde el inicio de la geodesia satelital aplicada
a tectonica activa desde la década de 1990 (Tabla 1.1). Estos eventos en fallas normales
comparten similitudes geométricas con aquellos observados en zonas de extensién continental,
como el Basin and Range, el plateau del Tibet y Apeninos (Elliott et al., 2010), asi como
con el terremoto de Dinar 1995 (Wright et al., 1999) y L’Aquila 2009 (Cheloni et al., 2014).
Presentan manteos de 40-60° y una razon de desplazamiento entre la subsidencia del bloque
yacente y el alzamiento del bloque colgante de 5 a 7 (Jackson y White, 1989).

El deslizamiento del plano de falla puede generar ondas actsticas y deformacion en super-
ficie, lo cual es posible de medir medir con redes sismologicas, GNSS y con una herramienta
conocida como InSAR (Interferometric Synthetic Aperture Radar) (Dzurisin et al., 2007; Si-
mons y Rosen, 2015). Este método utiliza satélites que viajan sobre la superficie de la Tierra
en 6rbitas polares, los cuales envian microondas que rebotan en la superficie, siendo el satélite
capaz de recibirlas de vuelta. Una componente de la senal recibida por el satélite corresponde
a la fase de ondas electromagnéticas, cuya diferencia entre dos tiempos es proporcional a la
distancia entre el satélite y la superficie de la Tierra. Con esto se tiene como producto final un
interferograma, correspondiente a la diferencia de fase de cada pixel (Dzurisin et al., 2007),
el cual se puede leer como un mapa de deformaciéon en superficie en la direccion de vision
del sensor. Gracias a este andlisis de imagenes, esta informacion puede aplicarse al estudio
de la tecténica activa (Elliott et al., 2016). Una gran ventaja del uso de esta herramienta,
desde el punto de vista logistico, es que no se necesita trabajos en terreno ni la instalacién de
instrumentos en la zona de estudio, pero la resoluciéon temporal de las adquisiciones es baja
con respecto a los datos GNSS y sismolégicos. Ademas, permite obtener un registro de alta
resolucion espacial (pixeles de 30-90 [m]).

El estudio de una zona con InSAR no tiene limitaciones en cuanto al tiempo climatologico
ni a la hora del dia. Bajo condiciones ideales puede llegar a tener precision milimétrica. InSAR
se puede utilizar para estudiar todos los aspectos del ciclo sismico, incluida la acumulacion
de strain intersismico, el desplazamiento cosismico del suelo y la deformacion postsismica
(Massonnet y Feigl, 1998; Elliott et al., 2016).

En este estudio se determinara la manera en que la falla de Pichilemu se comporta en todas
las fases del ciclo sismico, observable dentro de la ventana temporal de datos disponibles
(2007-2011), lo cual puede ayudar a comprender el rol del terremoto del Maule del 2010 en
la acumulacién de esfuerzos en la corteza y cémo se gatilla la posterior liberacién de energia.
Esto sienta precedentes para futuros estudios de fallas corticales en antearcos, lo que puede
aportar a la determinacion del peligro sismico producto de fallas en otras zonas.



1.2. Objetivos

1.2.1. Objetivo General

Caracterizar las distintas fases del ciclo sismico entre 2007 y 2011 de las fallas de Pichilemu
mediante datos geodésicos y sismologicos.

1.2.2. Objetivos Especificos

* Calcular series de deformacion en el tiempo en la zona de Pichilemu con el uso de datos

de InSAR de la misiéon ALOS-1 y ENVISAT.

» Cuantificar la potencial acumulacién de energia en las fallas antes de los terremotos de
Pichilemu.

* Determinar la geometria de los planos de falla y modelos de deslizamiento de ambos
eventos, obteniendo también un modelo cinematico de la ruptura principal.

* Determinar la proporcién de momento sismico liberado por un mecanismo de stress
driven afterslip y la escala temporal a la cual ocurre.



Capitulo 2

Antecedentes

A continuacion se describe un marco general sobre la relacion entre los megaterremotos de
subduccion y el ciclo sismico de las fallas normales, encontradas en margenes convergentes.
En particular se examina el caso de este estudio y se compara con un evento de similares
caracteristicas.

2.1. Ciclo sismico, subduccién y fallas normales

El ciclo sismico de los grandes terremotos de subduccion ha sido descrito como una se-
cuencia repetitiva de fenémenos de deformacion de la corteza, que constituyen tres etapas
principales: acumulacién de deformaciéon durante el periodo intersismico, liberacion de defor-
macién por un terremoto durante la etapa cosismica y periodo post-sismico, caracterizado
por procesos complejos transientes, que van de dias, meses, anos y/o décadas posteriores al
terremoto (Avouac, 2015).

Cabe destacar que de manera paralela también ocurren otro tipo de deformaciones corti-
cales, por ejemplo, deformaciones producto de carga hidrica, asociada a volcanes, actividad
precursora, terremotos lentos (o SSE), etc.

Segun Wang (2007) un “ciclo de terremoto de subduccién” incluye un gran terremoto
y la acumulacién de tension posterior que conduce al siguiente evento, donde el uso de la
palabra “ciclo” de ninguna manera implica periodicidad: ni el tamanio de los terremotos ni la
duracién del intervalo intersismico entre dos eventos necesitan ser una constante. Idealmente,
un modelo de ciclos sismicos deberia tener en cuenta la carga de tension tectonica del sistema,
la relajacién de la tension del medio rocoso en respuesta a terremotos anteriores y la carga
en curso, y la ruptura de la falla como inestabilidad friccional.

El comportamiento promedio de una zona, durante muchos miles de ciclos sismicos de
subduccion a lo largo del tiempo, puede ser representado por el patron extensional y distintivo
del tamaifio del grano estructural del antearco. Lo anterior permite identificar segmentos de
ruptura caracteristicos y de larga duracién (Aron et al., 2013) que son importantes, ya que
pueden entregarnos informacion sobre el ciclo sismico a escalas de tiempo geoldgico y de la
segmentacion del margen continental de subduccién.

El caso de la deformacion de la placa superior en una zona de subduccion de tipo “chi-
lena” se ha caracterizado como altamente compresional (Uyeda, 1982), contando con una
compresion paralela al vector de convergencia, segin lo determinado por diversos estudios
de terremotos relacionados con el limite de la placa y datos de GPS del antearco (Bevis et
al., 2001; Brooks et al., 2003; Kendrick et al., 2001; Klotz et al., 2006; Ruegg et al., 2009),
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donde se registra un fuerte acoplamiento de las placas hasta aproximadamente 50 [km| de
profundidad (Bevis et al., 2001; Khazaradze y Klotz, 2003; Moreno et al., 2010, 2011, 2012;
Suarez y Comte, 1993; Tichelaar y Ruff, 1991, 1993). Esto indica que, hasta unos 50 [km] de
profundidad, las tensiones maximas de compresion a corto y largo plazo en el continente son
aproximadamente paralelas al vector de convergencia (Aron et al., 2013). Mientras que, por
el contrario, durante la deformacién en la etapa cosismica, de muy corto plazo, la parte del
arco frontal por encima del area de ruptura se extiende en la direccion contraria al empuje
del megathrust (por €j., Klotz et al. (1999, 2006)).

A lo largo del ciclo sismico cambian la polaridad y distribucion espacial de las tensiones
en la placa superior de las zonas de subduccién (Savage, 1983). Segiin Aron Melo (2014),
el comportamiento especifico de las estructuras del antearco dependeria de su ubicacién con
respecto a la distribucion del bloqueo intersismico entre placas y el posterior deslizamiento
del megathrust, asi como de la resistencia de la falla, la orientacién, la presion de fluidos, fault
healing, la evolucion de la fricciéon y el estado de tension. Esas variables controlan la pendiente
del esfuerzo de corte efectivo en las fallas de antearco durante el periodo intersismico, la
magnitud del esfuerzo de corte de falla normal y/o inversa generado por un terremoto de
subduccion y el tiempo de recurrencia de las fallas intraplaca.

Sin embargo, las observaciones histéricas y paleosismicas sugieren que las fallas de la
corteza con una baja tasa de deslizamiento se caracterizan por tiempos de recurrencia que
involucran miles de anos (Jara-Munoz et al., 2022) y, por lo tanto, no se reactivan durante
cada megaterremoto, ya que estos comtinmente tienen un periodo de repeticiéon que va desde
varias décadas hasta unos cuantos siglos (Toda y Tsutsumi, 2013; Barnes et al., 2002; Jara-
Murioz et al., 2017; Cortés et al., 2012). Es por esto que las fallas en la corteza, a diferencia
de un megathrust, pueden permanecer bloqueadas durante largos periodos y, en la mayoria
de los casos, donde no existe un escarpe de falla, no son detectables mediante monitoreo
geodésico o sismico (Jara-Mufnioz et al., 2022). En el caso de este trabajo, sélo se cuenta
con datos geodésicos satelitales de los ultimos 3 anos del periodo intersismico, por lo que es
imposible estudiar dicha fase en su totalidad.

En el margen chileno, hay diferentes explicaciones para la existencia de fallas normales de
la placa superior, dependiendo de la zona estudiada. En el norte del pais, estan estrictamente
relacionadas con la erosion por subduccién (por ej., Armijo y Thiele (1990); von Huene y
Ranero (2003)), mientras que hacia el sur de los 33°S se plantea que son caracteristicas locales,
las cuales estarian relacionadas con el plegamiento anticlinal sobre fallas de cabalgamiento
que se propagan en la cuna de acreciéon (Melnick y Echtler, 2006). Atun asi hay algunas
evidencias que no se explican totalmente por lo anterior, como lo es la existencia de fallas
normales jovenes en lecho rocoso paleozoico fuera de la cuiia de acrecion, los mecanismos
focales de fallas normales que acompanan a muchos grandes terremotos de subduccién (Aron
et al., 2013) o la observacion relativamente comtin de que las fallas de la placa superior
se han movido tanto como fallas normales como inversas durante su historia a largo plazo
(Allmendinger y Gonzalez, 2010; Melnick y Echtler, 2006), lo cual segtin Aron et al. (2013)
se explica porque el campo de deformacion cosismico estatico impuesto en la placa superior
producto de un gran terremoto de subduccién es un mecanismo efectivo para generar una
extension permanente y paralela a la convergencia sobre la zona sismogénica.

Debido a que los materiales son mucho mas débiles bajo tensiéon que bajo compresion
((Turcotte y Schubert, 2014); ecuacién 8.35), segiin Aron Melo (2014), se espera que la
deformacién intersismica permanente, especialmente en las rocas del basamento del antearco,
sea menor en magnitud que la deformacion cosismica. En la zona de estudio, la cinematica de



las fallas a largo plazo muestra que algunas de las estructuras son fallas invertidas (Aron Melo,
2014).

Este campo desviatérico extensional grande y ampliamente distribuido es consistente con
los grandes terremotos de fallamiento normal de la placa superior gatillados por el terremoto
del Maule (Aron et al., 2013) y con los terremotos normales que siguieron al terremoto de
Tohoku en Japén un ano después.

En muchas partes de la Cordillera de la Costa chilena (Aron et al., 2013), donde ésta
se superpone a la zona de acoplamiento sismogénico entre placas, las fallas normales del
Neogeno-Cuaternario superan en nimero a las fallas inversas, especialmente al norte de 33°S
(por ejemplo, Allmendinger y Gonzalez (2010); Heinze (2003)), pero también en el segmento
del Maule (por ejemplo, Aron et al. (2012); Katz (1971)). Esto indica que las fallas normales
jovenes son un elemento estructural importante a tener en consideracién, pero su relacién
con el ciclo sismico de subduccion no estd totalmente clara (Aron et al., 2013).

En particular, Aron et al. (2013) sugiere que la zona del segmento del Maule, tiene un estilo
estructural dominado por fallas normales de escala kilométrica, que han estado activas al
menos en todo el Cuaternario y cuya historia cinematica persistente probablemente representa
miles de ciclos sismicos de subduccién. Ademas, es probable que en este segmento dichas fallas
normales se reactiven cuando se cumple la condicion de que el deslizamiento en los segmentos
de subducciéon del megathrust se orienten de tal manera que se generen las condiciones de
carga adecuadas, es decir, que se encuentren en una orientacién éptima para su reactivacion,
de acuerdo al concepto de stress de Coulomb.

Segtin Jara-Munoz et al. (2022) y Aron et al. (2013), durante la fase intersismica de
subduccién se indujeron valores negativos de cambio de esfuerzos de Coulomb (ACFS),
causando que se inhibiera el deslizamiento normal de la falla, lo que seria consistente con
la ausencia de sismos extensionales, con mecanismos compatibles con fallamiento normal, de
la corteza en el drea durante los 25 anos anteriores al terremoto del Maule (Ryder et al.,
2012). Por otro lado, esto no indica que no existan fallas inversas, de hecho, en general, la
reactivacién de fallas inversas en la fase intersismicas de subduccién ocurriria principalmente
en planos paralelos o subparalelos al margen, aunque también podria ocurrir un rumbo o
deslizamiento oblicuo en planos extremadamente débiles en la zona de estudio del terremoto
del Maule segiin Aron et al. (2013).

Segun varios estudios (Cortés A et al., 2012; Maldonado et al., 2021; Melnick et al.,
2019), se sugiere que las fallas normales del antearco de la placa superior tienen intervalos
de recurrencia de méas de un orden de magnitud mayor que el ciclo sismico del limite de
la placa (subduccién). Por lo tanto, si los terremotos de subduccién son responsables de la
extension permanente de la placa superior, se necesitan muchos ciclos para reactivar las fallas
normales de la placa superior. En el mismo sentido, Aron et al. (2013) sugiere que la carga
cosismica de un solo evento, mayormente controlada por la distribuciéon de deslizamiento en
el megathrust, no se distribuye de manera homogénea sobre el antearco, lo que contribuye a
posibles variaciones en los tiempos de recurrencia de las diferentes fallas intraplaca.

Dado lo anterior, la deformacion en la corteza responde al acortamiento intersismico y
extension cosismica, dificultando y favoreciendo el fallamiento normal respectivamente, don-
de es importante sefialar que se asume que la recurrencia de los terremotos corticales esta
asociada a la recurrencia de terremotos de subduccién.

Por otro lado, en el trabajo de Jara-Munoz et al. (2022), se estudiaron terrazas marinas
deformadas para estimar una tasa de deslizamiento en conjunto con geodesia satelital, para
asi sugerir un tiempo de recurrencia de 2.12+0.2 [ka] para terremotos de fallas normales de



Mw~7,0. en las fallas de Pichilemu. Ademas, gracias a registros paleosismicos y de paleo-
tsunamis se sugiere una recurrencia de eventos “tipo terremoto del Maule” de ~0.1-0.2 [ka],
por lo que el tiempo de recurrencia de “eventos tipo Pichilemu” seria un orden de magnitud
mayor con respecto a los megaterremotos de caracteristicas similares al terremoto del Maule,
lo cual es consistente con la relaciones de periodos de recurrencia de los terremotos continen-
tales estimados a partir de estudios paleosismicos y sismologicos, que oscilan entre miles de
anos (un orden de magnitud mayor que los periodos de recurrencia de los megaterremotos)
(Maldonado et al., 2021).

2.2.  Chile central y terremoto del Maule (2010)

Chile se encuentra en un margen tectéonico activo, donde la placa ocednica de Nazca
subducta bajo la placa Sudamericana a una velocidad (geodésica) aproximada de 66 [mm/ano]
(Angermann et al., 1999). En particular, la zona central de Chile comprende desde los 33° S
y 37°S, donde su sismicidad y tectonica se caracteriza principalmente por la subduccion.

En el segmento entre 33°S-35°S, el slab penetra en el manto con un angulo casi constante
de 27°, por debajo de profundidades de 70 [km| y no se detecta sismicidad por debajo de
profundidades de 160 [km] (Pardo et al., 2002)

Los rasgos morfo-estructurales en la zona central de Chile se pueden estudiar de acuerdo
a su ubicacion, donde desde la costa hacia el Este se encuentra la Cordillera de la Costa,
que presenta un complejo de acrecion paleozoico de alta presion intrusionado por un batolito
granitico (T. T. Kato, 1985).

En la Figura 2.1 se observa que a lo largo del margen continental de subduccion existen
varias fallas inferidas (Maldonado et al., 2021). Se ha descrito, en general por observaciones,
la existencia de fallas normales con desplazamiento reciente con orientaciones variables entre
NW-SW y NNW-SSE, teniendo entre sus principales estructuras las fallas de Laguna Verde
y Quintay cerca de Valparaiso, y las fallas de Pichilemu y Topocalma en la zona de Pichilemu
(Farias et al., 2011; Maldonado et al., 2021).
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Figura 2.1: Mapa sismotecténico de la zona de ruptura del Terremoto del
Maule (basado en Moreno et al. (2012); Maldonado et al. (2021)) que mues-
tra las principales estructuras neotecténicas y contornos del deslizamiento
cosismico de terremoto del Maule, donde el contorno blanco corresponde a
un deslizamiento de 2[m], el verde de 8[m] y el amarillo de 14[m]. Las es-
tructuras en negro cercanas a la costa son: FMM, falla Marga-Marga; FV,
falla Valparaiso; FLV, falla Laguna Verde; FQ, falla Quintay; FEQ), falla El
Quisco; FT, falla Topocalma; SFP, sistema de fallas Pichilemu; FPU, falla
Puertecillo; FC, falla Carranza; FEY, falla El Yolki; FPE, falla Pelluhue;
SFSM, sistema de fallas Santa Marfa; FM, falla Morguilla; SFL, sistema de
fallas Lanalhue; y FTI, falla Tirda. El cuadro rojo corresponde a la zona de
estudio de este trabajo. El resto de las fallas se encuentran detalladas en
www.fallasactivas.cl



El 27 de febrero de 2010, un megaterremoto 8.8 Mw ocurrié a lo largo de la zona de
subduccion en el centro-sur de Chile, en las costas de la region del Maule, a lo largo del
contacto interplaca del margen convergente entre las placas de Nazca y Sudamericana (por
ej., Lay et al. (2010)). Este terremoto, conocido como “terremoto del Maule”, por la ubicacion
de su epicentro, corresponde al sexto mayor terremoto registrado instrumentalmente (S. Ruiz
y Madariaga, 2018).

La ruptura del terremoto del Maule se inicié a los 36.5°S, y rompi6 bilateralmente alcan-
zando un largo de aproximadamente 450 [km] (Lay et al., 2010; Vigny et al., 2011; Hayes et
al., 2013) (Fig. 2.1), entre los 34° y 38° S. Este terremoto presenté dos zonas principales de
alto deslizamiento (Moreno et al., 2010; Delouis et al., 2010; Lorito et al., 2011). La primera
en la parte norte de la ruptura principal, cerca de Pichilemu, y la segunda, en la parte sur
de la ruptura, cerca de la Peninsula de Arauco (Fig. 2.1).

2.3. Caso de estudio: Serie de Pichilemu

En la zona de Pichilemu, es decir, entre los 33°S - 35°S y entre 71.5°W - 72.5°W, una de
sus estructuras principales es el complejo metamérfico de Pichilemu (Paleozoico tardio) que
ha sido interpretado como un antiguo prisma acrecional, el cual puede ser separado en dos
series (oriental y occidental). La zona se caracteriza ademas por cuerpos intrusivos, depdsitos
marinos y continentales del Nedgeno (Farias et al., 2011).

Las principales estructuras neotectonicas (Fig. 2.1) presentes en la zona de estudio son las
fallas de Pichilemu, las que generan un lineamiento morfologico orientado principalmente al
NW (Aron Melo, 2014). La heterogeneidad reologica y la fragmentacion de la corteza superior
puede haber pre-condicionado la falla ciega al favorecer la difusion de la deformacién a través
de una amplia zona de deformacién dentro de los niveles superiores de la corteza, evitando
asi la falla localizada en la superficie (Jara-Murtioz et al., 2022), es decir, evitando que la falla
alcance una ruptura superficial.

Ademas, la pendiente hacia el mar de la cordillera estd esculpida por una secuencia de
terrazas marinas elevadas, algunas de ellas cubiertas por depdsitos marinos poco profundos
(Jara-Munoz et al., 2015; Freisleben et al., 2021). Las terrazas marinas elevadas sirven como
marcadores geomorfolégicos de posiciones pasadas relativas del nivel del mar (Lajoie, 1986).
Estas son omnipresentes a lo largo de la costa central de Chile (Jara-Munoz et al., 2015) y
pueden usarse como marcadores de strain correlacionables regionalmente (Freisleben et al.,
2021).

A lo largo del margen convergente de América del Sur, segtin (Freisleben et al., 2021), las
regiones con elevaciones de terrazas marinas excepcionalmente altas (> 100 [m]) comprenden
la Peninsula de Manta en Ecuador, el area de San Juan de Marcona en el centro-sur de
Pertu y tres regiones en el centro-sur de Chile (Topocalma, Carranza y Arauco), donde se
han revelado varios cambios de alta amplitud y longitud de onda larga con respecto a la
topografia controlada tectonicamente.

Las mediciones de las terrazas en las tres dreas mas expuestas (MIS 5¢) muestran un rango
de 20 a 55 [m] en Carranza, 76 a 81 [m] en algunas ubicaciones en Topocalma y 117 a 123
[m] en Arauco (Freisleben et al., 2021).

La estructura de longitud de onda media de Topocalma estd limitada por las fallas de
Pichilemu y Topocalma, y cerca de Carranza varios desplazamientos de fallas (por ejemplo,
fallas Pelluhue y Carranza) son responsables de los cambios de longitud de onda corta en la
elevacion de la terraza (Freisleben et al., 2021).

9



Segtin Jara-Mufioz et al. (2022), al sur de las fallas de Pichilemu hay cuatro niveles de
terrazas cortadas por olas, esculpidas en el lecho de roca que alcanzan hasta 100 msnm; estos
estan ocasionalmente cubiertos por una fina capa de sedimentos marinos y edlicos. En con-
traste, al norte de las fallas, se exponen seis unidades sedimentarias distintas correspondientes
a terrazas construidas por las olas; consisten en cuerpos de arenisca marina poco profundos
que se superponen contra el lecho de roca cristalina a elevaciones entre 50 y 170 msnm.

Por otro lado, en la zona Norte de la ruptura del terremoto del Maule (2010) 8.8 Mw, se
observé una secuencia de sismos corticales que se extendieron desde el contacto interplaca
hasta casi la superficie (Ryder et al., 2012; Farias et al., 2011; Lange et al., 2012). Esta
actividad cortical se prolongd por varios meses, iniciando con algunos de los eventos de mayor
magnitud de la zona el 11 de marzo de 2010, los cuales, con magnitudes 7.0 Mw y 6.9 segtin el
Global CMT (solucién global del tensor de momento centroide, https://www.globalcmt.org/),
presentaron mecanismos focales compatibles con fallamiento normal (Farias et al., 2011;
J. A. Ruiz et al., 2014). Dicha secuencia sismica, denominada como “Serie de Pichilemu” para
este trabajo, puede asociarse a la deformacién extensional, desencadenada por el aumento de
stress de Coulomb durante terremotos de subduccién. Ademaés, las alteraciones en el campo de
esfuerzos producidas por el terremoto del Maule, sumado al probable aumento de circulacion
de fluidos en zonas de debilidad cortical preexistente en el antearco, habrian favorecido la
ocurrencia del fallamiento normal intraplaca continental Mw 7.0 (Farias et al., 2011; Aron et
al., 2013).

La secuencia de eventos asociados con los terremotos del 11 de marzo cuentan con un con-
junto de réplicas de 350 eventos con magnitud mayor a 4 (Farias et al., 2011) que ocurrieron
dentro de las primeras 24 horas después de las réplicas mas grandes (6.9 y 7.0 Mw) y los
dos eventos posteriores méas importantes (5.9 y 5.3 Mw) que ocurrieron el 2 y el 21 de mayo
respectivamente.

10



a) Eventos Intraplaca Pichilemu 11/03/2010-05/06/2010 c) Eventos 26/03/1990-27/01/2010
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Figura 2.2: Sismicidad de la zona de estudio. [a]Sismicidad entre el
11/03/2010 y 05/06/2010. Se sefialan los mecanismos focales de los dos
eventos de la Serie de Pichilemu. Los épicentros se sefialan con una estrella
amarilla para el primero y con una estrella cyan para el segundo; datos de
(Calle-Gardella et al., 2021); [b] Perfil AB de sismicidad de la figura “a” en
corte con hinocentros de los eventos de la Serie de Pichilemu seiialados: [cl



Al estudiar la sismicidad de la zona de Pichilemu, desde la activacion de las fallas hasta
los 3 meses siguientes, se observa una gran cantidad de terremotos en las cercanias (Fig.
2.2.a.), los cuales fueron registrados por una red local (Farias et al., 2011; Calle-Gardella
et al., 2021), donde al observar un perfil en vista en corte se ve claramente un volumen de
sismicidad que sugiere la ubicacién de la falla principal (Fig. 2.2.b.). En particular, el perfil
de esta figura fue realizado en base a los resultados propuestos por Jara-Munoz et al. (2022),
donde en dicho estudio se utilizo la sismicidad para fijar la geometria de la falla principal.

Por otro lado, la sismicidad acumulada histérica de los dltimos 30 afos en la zona (Fig.
2.2.c.) indica que no hay sismicidad que se asemeje a la presentada durante los 3 meses poste-
riores a la Serie de Pichilemu. Dicho lo anterior, es importante considerar que los hipocentros
de estos terremotos son calculados con datos telesismicos, por lo que tienen un error asociado
de varios kilémetros, es méas, en la proyeccién del perfil en corte (Fig. 2.2.d.) se observan
agrupaciones de sismos a la misma profundidad, en este caso a las profundidades de 10 [km]
y aproximadamente 33 [km], lo cual corresponde a artefactos de localizacion. Aun asi, la
cantidad de sismicidad al comparar 3 meses con 30 anios podria ser un indicador de que hubo
un cambio significativo en la zona, pero también podria tratarse de un problema de muestreo
espacio-temporal en cuanto a la cantidad de estaciones a lo largo de los afios.

El registro instrumental de terremotos, durante el tltimo siglo en los Andes del Sur, ha
mostrado pocos sismos en la corteza, lo que puede estar asociado a la falta de una red de
monitoreo lo suficientemente densa, por lo que principalmente se cuenta con registros de
redes globales (telesismicos). Dichos terremotos registrados se resumen en la tabla 2.1, donde
destaca que segtn los registros, no ocurrié un terremoto superficial de magnitud de momento
cercano a 7, hasta la Serie de Pichilemu en el 2010.

Tabla 2.1: Registro de terremotos en la corteza de los Andes del Sur, no
asociados directamente al ciclo sismico de subduccién, entre 1949 y 2021.
Basado en (Santibéfiez et al., 2019; J. A. Ruiz et al., 2014).

Nombre Ano Magnitud Referencia
Las Melosas 1958 Mw 6.3 Alvarado et al. (2009)
Aroma o Chusmiza | 2001 Mw 6.3 Legrand et al. (2007)
Curic6 o Teno 2004 Mw 6.5 Gonzalez (2008)
Fiordo Aysén 2007 Mw 6.2 Legrand et al. (2011)
Pichilemu 2010 | Mw 7.0y 6.9 | J. A. Ruiz et al. (2014)
Salta 2010 Mw 6.1 Scott et al. (2014)
El Melado 2012 Mw 6.2 Sielfeld et al. (2019)
San Juan 2021 Mw 6.5 Ammirati et al. (2022)

Segtin Aron et al. (2012); Farfas et al. (2011); Jara-Munioz et al. (2022), las Fallas de Pi-
chilemu son fallas ciegas, es decir, que son estructuras geoldgicas cuyas rupturas no alcanzan
la superficie terrestre (Watterson, 1986), por lo que ocultan su potencial sismogénico y hacen
dificil estudiar sus caracteristicas. El comun de la fallas ciegas generalmente se encuentran
en cuencas sedimentarias, donde la propagacion de la punta de la falla no logra llegar a la
superficie a través de la gruesa capa sedimentaria (Coleman et al., 2019). Por el contrario,
este no es el caso de las fallas de Pichilemu, donde se se ven afectadas principalmente las
rocas cristalinas del basamento. Ademds, segin algunos estudios (ejemplo, Jara-Munoz et
al. (2022)) las fallas de Pichilemu acumulan deformaciéon permanente sélo durante el desli-
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zamiento que es desencadenado por megaterremotos, como es el caso de estos eventos en la
zona observados después del terremoto del Maule.

2.4. Otro caso de estudio

El dia 11 de marzo del 2011 a las 14:46 JST (hora de Japén) ocurrié un evento Mw 9.0
frente a la costa del Pacifico de Tohoku, Japén (en lo sucesivo denominado: terremoto de
Tohoku). Dicho terremoto generd méas de 50 [m] de deslizamiento en la interfaz entre la placa
del Pacifico que subducta a la placa superior (por €j., Ito et al. (2011); Simons et al. (2011);
Yamazaki et al. (2011)), rompiendo una zona de 450 [km| de largo en la direccién NNE-SSW
y 200 [km] de ancho.

El terremoto de Tohoku provocd cambios de tension significativos en la mitad oriental de
la isla de Honshu, lo que causé la excitacién de una actividad sismica generalizada (por ej.,
T. Okada et al. (2011); Toda et al. (2011)) y cambios en el tipo de mecanismos focales en y
alrededor del érea focal (Asano et al., 2011).

Luego del evento principal, se puede decir que la actividad inducida mas inesperada ocurrié
en una region cerca de la costa del Pacifico, debajo de la frontera entre las prefecturas de
Fukushima e Ibaraki (Imanishi et al., 2012). Donde, a diferencia de otras partes del Este de
Honshu, esta area se caracterizaba anteriormente por niveles muy bajos de actividad sismica
de base (A. Kato et al., 2011; Imanishi et al., 2012), registrandose una secuencia inusual
de terremotos (Fig. 2.3) compatibles con fallamiento normal poco profunda similar a un
enjambre sismico, conteniendo un terremoto Mj 7.0 el 11 de abril (Mw 6.6), junto con 24
terremotos de magnitud moderada (5.0 < Mj < 6.4) al 31 de diciembre de 2011, siendo
Mj una magnitud determinada por el Servicio Meteorolégico de Japon (JMA). El catdlogo
de terremotos del JMA defini6 la zona de ruptura en 80 [km| de extensién a lo largo de la
direccién del strike; la mayoria de los eventos ocurrieron a profundidades menores de 15 [km)].
Los mecanismos focales de estos terremotos fueron del tipo de falla normal con direcciones
de extensién aproximadamente E-W o NW-SE (Imanishi et al., 2012).

13



(a) 140° 145° (b)

o~ 38°
. Mainshock

Pacific
late
P I3

§F 0
37° 1% . 37°
Z
Triangle diagram
strike-slip
other
36° 0 ® 36°
140° 141° 142° 142°

Figura 2.3: Figura de Imanishi et al. (2012). Se muestra la distribucién
espacial de las soluciones del tensor de momento neto a menos de 15 km
[a] antes del terremoto de Tohoku de 2011 (1 de enero de 2000 al 10 de
marzo de 2011) y [b] después del terremoto (11 de marzo al 31 de diciembre
de 2011). Se utilizan diferentes colores para diferenciar los mecanismos de
fallas inversas (verde), de deslizamiento (rojo) y normales (azul); Las fallas
activas estan representadas por lineas azules.

En base a los andlisis de los mecanismos focales de los microterremotos que ocurrieron
antes y después del terremoto de Tohoku, A. Kato et al. (2011) sugirieron que el campo
de tensién cambié abruptamente de compresién horizontal a extension en la regiéon norte
de Ibaraki, mientras que Imanishi et al. (2012) afirmaron que la regién sur de Fukushima,
superpuesta con el area de estudio de A. Kato et al. (2011) y extendiéndose ligeramente hacia
el noreste, deberia haber estado sujeto a un régimen de estrés de fallamiento normal incluso
antes de marzo de 2011.

En la zona definida por el enjambre sismico se hallaban 2 fallas activas poco estudiadas, las
fallas de Itozawa y Yunotake, del tipo strike-slip y de fallamiento normal respectivamente. Los
estudios de campo revelan que ambas fallas rompieron durante el terremoto Mj 7.0 y que sus
rupturas superficiales estaban formadas por escarpes de fallas normales con desplazamientos
de hasta 2 [m] (por ej., Otsubo et al. (2012)). Segtn el estudio de Fukushima et al. (2013)
realizado analizando un interferograma ALOS del terremoto Mj 7.0, las discontinuidades
maximas de desplazamiento LOS a través de las fallas de Itozawa y Yunodake fueron de 1.50
[m] y 0.85 [m], respectivamente.

Otro evento ocurrié el 19 de marzo del 2011, de 5.8 Mw en el norte de Ibaraki y al Este de la
linea tectonica del sur de Tanakura, en la falla de Mochiyama, donde previamente al terremoto
de Tohoku no se conocia ninguna falla activa en la regién de Ibaraki. La deformacién de la
corteza mas concentrada se encuentra a unos 10 [km] al Oeste de la ciudad de Kitaibaraki
(Kobayashi et al., 2011). Posteriormente, el 28 de diciembre de 2016, ocurrié un terremoto
5.8 Mw de similares caracteristicas y en la misma falla, donde Fukushima et al. (2018) infiere
que la rapida y gran deformacion postsismica del terremoto de Tohoku de 2011 promovié el
primer deslizamiento (19 de marzo 2011) e hizo que el segundo terremoto se repitiera en solo
5.8 afios. El reciente estudio de Wimpenny et al. (2023) demuestra que el area de ruptura
en la falla de Mochiyama solo podria haberse recargado entre un 50 y un 80 por ciento de
la caida de tension del terremoto de 2011 (3-10 MPa) entre el evento del 19 de marzo del
2011 y el posterior terremoto de 2016. La mayor parte de esta recarga fue causada por un
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deslizamiento alrededor del area de ruptura impulsado por los cambios de tensién de los
terremotos de Mochiyama y Tohoku-oki de 2011 (Wimpenny et al., 2023).

Llama la atencién que muchos de los terremotos registrados de la actividad postsismica
del terremoto de Tohoku son del tipo de falla normal, que no es lo tipico para la region, la
cual se caracterizaba por movimientos inversos/strike-slip, lo que refleja la carga de la placa
en una direccién este-oeste. Kobayashi et al. (2011) sugiere una posible relacién causal con
el evento Mw 9.0. Es importante senalar que se considera que la corteza a lo largo de la zona
costera nororiental de Japon estd sujeta a un fuerte cambio de tensién extensional debido al
deslizamiento inverso de la falla del terremoto de Tohoku y la posterior actividad postsismica,
que presumiblemente desencadend el deslizamiento de falla normal. El calculo de cambio de
estrés de Coulomb sugiere que el terremoto de Tohoku promovié el evento Mj 6.1 (Kobayashi
et al., 2011).
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Capitulo 3

Metodologia

A continuacién se presentan los métodos, técnicas y modelamiento utilizados para la ob-
tencion de resultados analizados més adelante.

3.1. Interferometria de Radar de Apertura Sintética
(InSAR)

Para la medicion de desplazamiento en la superficie terrestre, que abarca de metros a
milimetros, se utiliza la técnica de InSAR (Interferometric Synthetic Aperture Radar) dife-
rencial. En esta seccion se realiza un resumen de la técnica basado en diversas fuentes (por
ej., Rosen et al. (2000); Simons y Rosen (2007, 2015); Massonnet y Souyris (2008); Lu et al.
(2014)), donde se explica todo exhaustivamente.

Los sistemas de radar se conforman por un transmisor de radio, un receptor, una antena
y un sistema de almacenamiento de datos (Dzurisin et al., 2007).

Las imagenes satelitales se obtienen a partir de un sistema de radar llamado Radar de
Apertura Sintética (SAR). Este utiliza técnicas de procesamiento de imagenes para sintetizar
una gran antena virtual, que proporciona una resolucion espacial mucho mayor que la que
resulta de un radar de apertura real. Por otro lado, los Radares de Apertura Real (RAR)
tienen una resolucion de azimuth determinada por el ancho del haz de la antena, de modo
que es proporcional a la distancia entre el radar y el objetivo (rango inclinado), la cual es
cientos de veces mas corta que la antena sintética que opera con una secuencia de senales
registradas en la memoria del sistema (Radar course ERS 2, ESA). Si se utilizara un radar de
apertura real, la capacidad de resolver dos objetivos diferentes separados por una distancia
x a lo largo del azimuth es inverso a la longitud de la antena del radar.

Estos sistemas de radar envian pulsos de radiacion electromagnética en el espectro de
microondas hacia el suelo, que rebotan en los dispersores en la superficie de la Tierra. Pos-
teriormente los ecos son recibidos por el sensor del satélite y ordenados en un sistema de
coordenadas en dos dimensiones como una imagen, ya que la senal del radar esta distribuida
a lo largo de la apertura sintética. Dichas dimensiones son:

* Range, el cual es perpendicular a la trayectoria de vuelo del satélite (across track).

o Azimuth, paralela a la trayectoria de vuelo del satélite (along track).

El sensor de radar posee una “vista” hacia un lado (right/left looking), en vez de vertical,
para asi garantizar una distancia inequivoca entre el sensor y los objetivos, si no, se mezclarian
los pulsos en range ((Dzurisin et al., 2007; Moreira et al., 2013)).
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La capacidad de resolver dos objetivos diferentes en el suelo en la direccién del alcance
(resolucién) depende del angulo de incidencia del sensor 3, de la duracién del pulso emitido
74 (3.2) v de las tres frecuencias fundamentales: carrier frequency, range bandwidth y pulse
repetition frequency.

El pulso de radar emitido tiene una frecuencia central y una longitud de onda definida.
Los radares operan en la porcién de microondas del espectro electromagnético, que abarca
longitudes de onda de 1 [m] a 1 [mm], o de manera equivalente, frecuencias de 300 [MHz]
a 300 [GHz|] (Lu et al., 2014), aunque para observaciones terrestres el rango suele ser entre
1-10 [GHz]. Las bandas de longitud de onda més comunes son las bandas X, C y L, las cuales
se muestran en la Tabla 3.1. La longitud de onda determina muchas propiedades del pulso
de radar, como la profundidad de penetracién o la distancia de propagacion (Massonnet y
Souyris, 2008).

Tabla 3.1: Bandas de longitud de onda més comunes, centradas en longitudes
de onda () respectivas.

Banda | A\ [cm]
X 3.1
C 5.7
L 23.6

La resoluciéon de las imagenes SAR que puede alcanzar un radar se aumenta creando una
antena sintética mas grande, gracias al analisis digital de seniales, del cual en un primer orden
destacan 3 procesos que buscan aumentar la resolucion en range y azimuth. Estos son:

* Range compression: Es una técnica para aumentar la resolucion en range del radar.
Convoluciona la senal de range recibida con el chirp (FM) que se envid, el cual corres-
ponde a una sefial modulada en frecuencia. Los ecos del radar son asignados a su celda
respectiva con un matched filter, cuya funcién principal es detectar la presencia de una
sefial conocida, o referencia, dentro de una senal recibida.

* Range migration: Corresponde a un proceso para eliminar la distorsion geométrica que
ocurre cuando las imagenes SAR se forman bajo el supuesto de que el sensor remoto
mira estrictamente side-looking (Tilley y Yemc, 1994). Utiliza algoritmos en el dominio
de nimero de onda de Fourier para dicha correccién. Se puede observar una imagen
ilustrativa en la Figura 3.1.

AZIMUTH

AZMUTH
—
RANGE CELL MIGRATION
COMPENSATION
-

Figura 3.1: Objetivo puntual situado sobre un fondo absorbente. Range cell
migration compensation. Figura original de Franceschetti y Lanari (2018).

SR
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o Azimuth compression: Es una técnica para aumentar la resolucién en azimuth del radar.
La senal emitida por el radar experimenta el efecto Doppler, es decir, una variacién en
la frecuencia producto del movimiento del satélite. La frecuencia Doppler es tinica para
cada punto. Se convoluciona una linea de azimuth con la funcién de referencia (chirp
FM), donde la fase de la onda depende de la frecuencia Doppler y su variacién. También
se utiliza un matched filter para asignar los ecos del radar a su celda respectiva.

La resolucién de azimuth esta directamente relacionada con la apertura del haz ab, tal que
dicha apertura es proporcional a %, siendo L longitud de la antena del radar, (ver Figura 3.2).
Los objetivos se pueden resolver cuando % < %, donde R es la distancia slant range. Teniendo
en cuenta un sensor SAR en un satélite con R ~ 1000 [km], la longitud de la antena tendria
que ser demasiado larga (j5 [km]!) para obtener una resolucién fina de azimuth de decenas
de metros, suponiendo que lambda ~ 5 [cm] (Curlander y McDonough, 1991; Franceschetti
y Lanari, 2018; Massonnet y Souyris, 2008).

El tamafio de pixel del range en superficie p,, depende de la frecuencia de muestreo de
range f,, a través de la relacion p, = m , donde 6 es el angulo de observacién del sensor
respecto a la vertical (Fig. 3.2) y ¢ es la velocidad de la luz en el vacio. Por otro lado, el
tamano de pixel en azimuth p,, esta determinado por la frecuencia de repeticion del pulso
(PRF) tal que p, = donde v es la velocidad de la plataforma del sensor (Cumming y
Wong, 2005).

_v_
PRF”
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Pulses sweeping
across swath

Figura 3.2: Geometria de adquisiciéon del radar, que indica la direccion de
azimuth y range (paralela y perpendicular al vuelo del satélite) y el pulso
que se dirige a la superficie. La duracién del pulso es 74. El 4ngulo de mirada
promedio, 6, y el angulo de incidencia promedio, 5, se miden en el centro de
la franja. Figura original de Simons y Rosen (2015), adaptada por Shreve
(2020).

Después de las operaciones de focusing mediante el algoritmo range-Doppler de los ecos
electromagnéticos (sin procesar), el formato de imagen obtenido se denomina “Single Look
Complez” o SLC. La mayoria de las imdgenes SAR disponibles se pueden descargar de los
catdlogos de las agencias espaciales directamente en formato SLC.

3.2. Imagenes utilizadas y Procesamiento de interfe-
rogramas

3.2.1. Imagenes SAR: ALOS y ENVISAT

En este trabajo se utilizaron imégenes SAR de las misiones ALOS-PALSAR (ALOS) y
ENVISAT. A continuacion se detallan cuales son sus especificaciones espacio-temporales.

De la misién ALOS, se obtuvieron imégenes SAR entre los anos 2007 y 2011, es decir,
todos los datos disponibles, con 18 fechas de imégenes ascendentes tomadas de la mision
ALOS (Tabla 3.2) utilizando el track 114 en direccién ascendente y los frames 6480-6490,

19



que posteriormente fueron concatenados. Por otro lado, se obtuvieron 3 imagenes SAR as-
cendentes para el ano 2010 de la mision ENVISAT en formato SLC, que cubrieran el periodo
cosismico de estudio.

Ademas, se utilizaron 3 fechas de imdgenes SAR descendentes entre 26/03/2010 y 17/09/2010
del track 53, contemplando un periodo completo de cerca de 6 meses.

Finalmente se obtuvieron 3 imagenes SAR ascendentes de la misién ENVISAT para los
anos 2010 y 2011.

Tabla 3.2: Especificaciones de las imdgenes SAR utilizadas en este estudio.

Fecha de Misién Dire(ic%é.n de Track | Frame
adquisicion adquisicion
01/03/2007 | ALOS Ascendente 114 | 6480-6490
01/09/2007 | ALOS Ascendente 114 | 6480-6490
02/12/2007 | ALOS Ascendente 114 | 6480-6490
03/03/2008 | ALOS Ascendente 114 | 6480-6490
18/04/2008 | ALOS Ascendente 114 | 6480-6490
03/09/2008 | ALOS Ascendente 114 | 6480-6490
19/10/2008 | ALOS Ascendente 114 | 6480-6490
06/03/2009 | ALOS Ascendente 114 | 6480-6490
06/09/2009 | ALOS Ascendente 114 | 6480-6490
22/10/2009 | ALOS Ascendente 114 | 6480-6490
22/01/2010 | ALOS Ascendente 114 | 6480-6490
09/03/2010 | ALOS Ascendente 114 | 6480-6490
24/04/2010 | ALOS Ascendente 114 | 6480-6490
09/06/2010 | ALOS Ascendente 114 | 6480-6490
09/09/2010 | ALOS Ascendente 114 | 6480-6490
25/10/2010 | ALOS Ascendente 114 | 6480-6490
25/01/2011 | ALOS Ascendente 114 | 6480-6490
12/03/2011 | ALOS Ascendente 114 | 6480-6490
06/03/2010 | ENVISAT | Ascendente 261 6489
10/04/2010 | ENVISAT | Ascendente 261 6485
15/05/2010 | ENVISAT | Ascendente 261 6489
12/12/2010 | ENVISAT | Ascendente 219 6471
12/03/2011 | ENVISAT | Ascendente 219 6471
11/04/2011 | ENVISAT | Ascendente 219 6471
26/03/2010 | ENVISAT | Descendente 53 | 4293-4311
04/06/2010 | ENVISAT | Descendente 53 | 4293-4311
17/09/2010 | ENVISAT | Descendente 53 | 4293-4311
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3.2.2. Procesamiento de un interferograma

Para procesar un interferograma, se requieren dos imagenes SAR adquiridas en diferentes
momentos por el mismo sensor y en la misma trayectoria orbital.

La diferencia de posicién entre el satélite en las dos adquisiciones se denomina linea base
B (Fig. 3.3), donde la linea base perpendicular, B, , simplificado para érbitas planas, puede
ser calculada por B, = Bcos(f —a) (con « el d&ngulo de la linea base relativo a un plano hori-
zontal). Estos cambios tedricos no asumen ninguna topografia. La linea base perpendicular se
encuentra también representada en la Figura 3.4, la cual muestra un esquema de adquisicién
de datos de InSAR que utiliza dos aperturas separadas por una linea de base ( B ). Ademas se
observa que dos adquisiciones SAR pueden ser sensibles a la topografia si B, es largo. Si esta
diferencia en distancia es significativa, se podria producir una pérdida de coherencia y mayor
sensibilidad a errores de DEM (Zebker y Villasenor, 1992), lo cual se abordard mas adelante.
Es importante destacar que el software utilizado considera la complejidad de 6rbitas en 3D.

a. Slant plane view b. Side view
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Adapted from Sansosti et al, 2006

Figura 3.3: Linea de base orbital. [a]Vista de plano inclinado de las érbitas
de los satélites (lineas punteadas) durante las adquisiciones primaria y se-
cundaria. B corresponde a la linea de base entre las dos posiciones de los
satélites mientras se toman imégenes del punto P en el suelo. Se muestra
que la inclinacién de la 6rbita de la geometria de referencia es norte-sur. [b]
Vista lateral del satélite durante las adquisiciones primaria y secundaria. La
linea de base perpendicular es B, la linea de base paralela es B). Figuras
originales de Sansosti et al. (2006) adaptadas por Shreve (2020).
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Figura 3.4: Esquema de adquisicién de datos de InSAR que utiliza dos

aperturas separadas por una linea de base (B). Con esta diferencia de fase
entre las aperturas, el range y la linea base se puede utilizar para inferir
la forma precisa del tridngulo de imagen para derivar la altura topografica
del punto de la imagen con el teorema del coseno. A la izquierda, existe
una diferencia en range porque la escena se ve desde dos puntos de vista
diferentes. A la derecha, se genera una diferencia en range por un cambio
en la posicién de la escena de un momento al siguiente, tomado desde el
mismo punto de vista. Figura tomada de Simons y Rosen (2015).

En la Figura 3.5 se observa la diferencia en distancia en metros (indicado en el eje Y como
B,erp) con respecto a dénde se encontraba el satélite cuando tomd la primera imagen para
éste trabajo por la misién ALOS, correspondiente el dia 01/03/2007. En dicha figura se puede
visualizar que para el caso del satélite ALOS, éste esta programado para desviarse hasta ma-
ximo un tubo orbital aproximado de +/- 3000 [m], lo que indicaria que éstas imagenes tienen
un margen de error importante, donde podrian introducirse sefiales topograficas indeseadas,
de las cuales se hablara mas adelante. El B,.,, es principalmente un problema para misiones
ERS, ENVISAT, CSK, ALOS y SAOCOM’1. Aunque como se menciona anteriormente hay
maneras de disminuir y, dependiendo de la calidad de los datos, hasta eliminar en su mayoria
estos efectos utilizando pares small baseline.
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Figura 3.5: Gréafico de la base perpendicular (Bperp) para imigenes sa-
telitales ascendentes del satélite ALOS (path 114). Los puntos amarillos
corresponden a imagenes.
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Figura 3.6: Grafico de la base perpendicular (Bperp) para imigenes sa-
telitales descendentes del satélite ENVISAT (path 53). Los puntos rojos
corresponden a las imagenes utilizadas para el stack de interferogramas
postsismico.

Dado que cualquier cambio entre adquisiciones como: separaciéon orbital, polarizacién, haz
del radar, angulo de visién y separacion espectral da como resultado una distorsion entre las
imagenes SAR, se debe realizar un corregistro de éstas, aunque esto tiene sus limitaciones
(ej: gran diferencia en el angulo de squint o centroide Doppler).

El corregistro es el proceso de alinear una imagen con respecto a otra para que los pixeles
correspondientes, en cada imagen, vean el mismo objetivo con una precisiéon de una fraccién
de pixel.
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Las imagenes ALOS y ENVISAT ascendentes (2007 a 2010) fueron procesadas con el
moédulo stripmap stack processor del software ISCE de JPL (Jet Propulsion Laboratory,
NASA). Por otro lado, para las imagenes ENVISAT descendentes, el procesamiento se realizé
con el software NSBAS de ISTerre/IPGP (I’Institut des Sciences de la Terre, Institut de
physique du globe de Paris), por Francisco Delgado, generando un stack de interferogramas
para el periodo postsismico. Ademéas del procesamiento, también por Francisco Delgado, de
las imagenes ENVISAT ascendentes (12/12/2010-12/03/2011-11/04/2011) con NSBAS, para
la obtencion de 2 interferogramas.

Para el caso de ISCE, el corregistro se hace calculando primero los parametros orbitales
(6rbitas) del satélite durante cada adquisicién y utilizando un Modelo de elevacién digital
(DEM) junto a un algoritmo de cross correlation normalizada.

Una vez que se han corregistrado las dos adquisiciones de SAR, cada pixel correspondiente
debe generar una imagen del mismo objetivo. El interferograma es calculado mediante el
producto hermitico de nimeros complejos (I = Aeliphi;) * Bel — iphiy)), donde la fase
interferométrica, A¢;,, esta dada por la suma de las contribuciones sefialadas en la ecuacién
3.1 (Simons y Rosen, 2015; Shreve, 2020).

A¢mt - A¢orb + Athopo + Astatm + AQbiono + Adeef + A¢noz’se (31)

* A¢,, = Curvatura terrestre, cambio de fase producido por la curvatura aproximada
esférica de la Tierra. Se origina en las diferencias orbitales del sensor SAR entre las dos
adquisiciones, que se manifiesta como una rampa a lo largo de la imagen en la direccion
de azimuth y range. Las érbitas de los satélites SAR modernos se conocen con gran
precision y la rampa de fase orbital se puede calcular y eliminar.

* A¢iopo = Fase topografica, contribucién de fase debido a la topografia, ya que si B,
no es cero, entonces el interferograma es sensible a la topografia. Puede ser removida al
contar con un DEM (Modelo de Elevacién Digital) de la zona.

* A¢umo = Fase troposférica, los retrasos se deben a variaciones atmosféricas espaciales
y temporales en la presion, la temperatura y el contenido de vapor de agua (Zebker et
al., 1997; Jolivet et al., 2011). Esta contribucién atmosférica se puede eliminar de varias
formas, una de ellas es ajustando un polinomio a la elevacién versus el retraso de fase
(Remy et al., 2003), utilizando modelos atmosféricos y filtrado espacial y temporal.

* A¢iono = Fase ionosférica, errores de fase debido a que cuando las senales SAR se
propagan a través de la ionosfera, su fase y polarizacién cambian (Brcic et al., 2010;
Pi et al., 2011). Los efectos ionosféricos son mas prominentes para senales de longitud
de onda larga (por ejemplo, banda L: A &~ 24¢m). Es posible estimar empiricamente la
contribucién de fase ionosférica y eliminarla (Simons y Rosen, 2007).

* A¢ges = Deformacion, el desplazamiento del suelo en la linea de visién (LOS) del radar
entre las dos adquisiciones.

* A¢noise = Ruido, intrinseco del sistema junto a los efectos no modelados, como por
ejemplo la humedad, cambios de reflectancia de la superficie, errores de DEM, etc. No
hay modelo deterministico que los remueva.

Para InSAR, el término que deseamos aislar es A¢gz; = deformacion, donde idealmente
todas las demés contribuciones que enmascaran esta senal deberian eliminarse.
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Una vez calculado A¢ges en el dominio [—m, 7], se obtiene un interferograma enrollado o
wrapped, debido a que se calcula como Arctan(Im(¢), Real()).

En la Figura 3.7, se presenta un ejemplo de como leer un interferograma enrollado. En
este caso, la zona de estudio en la segunda imagen (t2) se habria desplazado en comparacién
a la primera imagen (t;) y a cada A\/2 detectada se genera un cambio de fase (fringe), es
decir, si el cambio en distancia entre el satélite y la superficie es un ciclo de fase, eso equivale
a un cambio de distancia de media longitud de onda (\/2).

ALOS utiliza la banda-L, por ende la longitud de onda A corresponde a 23.8 [cm] aproxi-
madamente, por lo tanto cada fringe en un interferograma enrollado corresponderia a ~ 12
[cm] (A/2) de desplazamiento en la direccién de vuelo del satélite (LOS). ENVISAT utiliza
la banda-c y la longitud de onda corresponde a 5.63 [cm], por lo tanto cada fringe en un
interferograma enrollado detecta aproximadamente 3 [cm] de desplazamiento.

1st 2nd 3rd 4th
fringe fringe fringe fringe fringe
dR=A2 OR=L OR=3A\2 SR =2\ SR =502

Figura 3.7: Figura representativa de cémo leer un interferograma. El satélite
sigue una trayectoria definida, t; corresponde al tiempo en que se toma la
primera imagen y to al de la segunda imagen. Cada fringe corresponde a \/2
de la diferencia de las dos imagenes tomadas. Figura original de Dzurisin et
al. (2007).

Luego, se utiliza un algoritmo de phase unwrapping para pasar a un continuo en el dominio
de [— inf, inf].

En el caso del software ISCE, se cuenta con cuatro algoritmos de desenvolvimiento de
fase, siendo ICU (Integrated Correlation and Unwrapping) el utilizado en este trabajo, ya
que funciona bien con pocas fringes y seniales suaves, el cual es un algoritmo mejorado de
branch and cut, siendo una variacion del método de corte de residuos de (Goldstein, Zebker,
y Werner, 1988). Otra opcién existente es el algoritmo SNAPHU MCF (Statistical Network
Approach to Phase Unwrapping Minimum Cost Flow), el cual usa una funcién de densidad
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de probabilidad y flujo en redes.

Una vez que Agges ha sido desenrollado, el desplazamiento en metros puede ser calculado
como se muestra en la Ecuacion 3.2, dando origen a un mapa de deformaciéon en superficie
conocido como interferograma.

B )‘Aqsdef
47

Todo lo anterior ha sido considerando utilizando la geometria del sistema, es decir, la
geometria nativa del radar (slant range y azimuth). Para convertir a coordenadas geogréficas y
facilitar el uso y entendimiento de los productos se debe realizar un proceso llamado geocoding,
donde a cada pixel de la imagen se le asigna una ubicacion en la superficie de la Tierra,
usando un DEM y las érbitas del satélite. Todo esto asumiendo que no han ocurrido cambios
topograficos significativos.

Asi, a partir de un interferograma sera posible analizar e identificar si la zona de estudio
presentd deformacién en un cierto periodo de tiempo estudiado. Por ejemplo, para un inter-
ferograma enrollado, si el cambio de fase es mayor a 27, entonces se podra observar que una
fringe es un cambio de distancia de (A/2), la cual se puede visualizar como la repeticiéon de
un patrén de colores en la figura 3.7.

Augey = (3.2)

3.2.2.1. Parametros utilizados

Los parametros utilizados para el procesamiento de los interferogramas se describen a
continuacion.

La resolucion en range de ALOS utilizada es de 20 [m/pixel] (modo FBS de 14 MHz), con
un pizel ratio de 4, mientras que para ENVISAT es de aproximadamente 22 [m/pixel].

Para ALOS se utilizaron pixeles promediados con 4 looks en range y 16 looks en azimuth,
mientras que para ENVISAT de 4 looks en range y 20 looks en azimuth.

Se utilizé un filtro de 0.5 para ALOS y de 0.8 para ENVISAT. El algoritmo de phase
unwrapping utilizado fue ICU (Integrated Correlation and Unwrapping).

Para las imdgenes ALOS se utiliz6 el DEM WGS84 de [30 m/pixel], mientras que para
las imdgenes ENVISAT se utiliz6 un DEM SRTM (Misién Topografica Shuttle Radar) de 30
[m/pixel], donde luego se realiz6 nuevamente la georeferenciacion con el DEM SRTM de 90
[m/pixel].

Gracias al procesamiento descrito de las imagenes SAR, se obtuvieron 60 interferogramas
ALOS, donde el periodo de separacion de las imagenes va desde un minimo de 46 dias hasta
4 anos (realizando las combinaciones respectivas), es decir, que contemplen el periodo com-
pleto de estudio. El interferograma ENVISAT ascendente se generd a partir de dos imégenes
separadas por un periodo de 35 dias.

3.3. Post procesamiento y seleccién de interferogra-
mas

Para el post procesamiento de los interferogramas se aplico la correccion ionosférica como
se muestra en la Figura 3.8. Se puede observar que para el caso del interferograma de ejemplo,
que corresponde al interferograma cosismico de Pichilemu (Fig. 3.8.a ), en la parte superior
se logran eliminar unas fringes con orientacién aproximadamente Este-Oeste, resultando asi
un interferograma mucho més limpio, es decir, sin la sefial dispersiva, como se puede observar
en la Figura 3.8.c.
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Figura 3.8: [a] Interferograma ALOS del primer terremoto de la Serie de
Pichilemu con rayas ionosféricas. [b] Fase dispersiva ionosférica predicha por
la correccion de espectro dividido que utiliza interferogramas de sub-banda.
[c] Interferograma corregido después de la eliminacién de la fase ionosférica
dispersiva. Las imagenes se encuentran en coordenadas de radar y con la
fase enrrollada.

La pérdida de coherencia ocurre cuando han cambiado las propiedades dieléctricas de
la superficie y/o el arreglo espacial de los elementos en un pixel de la superficie entre una
adquisicion y otra. Por ejemplo esto puede ocurrir por factores temporales, como cuando
cambia el follaje de los arboles debido a cambios de estacion, talas o a nevadas, o por fac-
tores espaciales, ya que mientras mayor sea la linea base es mas probable que este efecto se
amplifique. En Zebker y Villasenor (1992), la coherencia decrece exponencialmente en funciéon
del B,,p. La pérdida de coherencia, para ENVISAT, puede ocurrir incluso cuando la linea
base perpendicular entre las pasadas del satélite es mayor a unos pocos cientos de metros.

Los interferogramas fueron sometidos a un proceso de seleccion, ya que debian cumplir
ciertos criterios, como la coherencia y la calidad de la correccién ionosférica. Se desecharon
los que poseian la mayor pérdida de coherencia y se mantuvieron los interferogramas que
contaran con una buena correccion ionosférica, es decir, que removiera los artefactos y no
creara nuevos, como puede observarse en la figura 3.8. Finalmente se conservaron 40 de los
60 interferogramas iniciales, entre los cuales se encuentran los interferogramas individuales
que cubren las fases co- y post-sismicas de la secuencia de Pichilemu.
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3.4. Procesamiento y obtencién de series de tiempo
InSAR

La serie de tiempo de radar de apertura sintética interferométrica (InSAR) es una técnica
geodésica para extraer la evolucién temporal de la deformacion de la superficie a partir de un
conjunto de imagenes SAR (Yunjun et al., 2019). La exactitud y la precisién del historial de
desplazamiento de la superficie recuperado estan limitadas por la pérdida de coherencia de la
senal SAR, el retraso atmosférico y el error de desenvolvimiento de fase (phase unwrapping).
A mayor cantidad de imagenes, mayor sera la reduccién del ruido atmosférico en los mapas
de velocidad finales.

Para poder estudiar las distintas fases del ciclo sismico de las fallas de Pichilemu se utili-
zaron los interferogramas seleccionados de la misiéon ALOS para generar una serie de tiempo
de InSAR entre los anos 2007 y 2011. Se utilizé para ello el programa MintPy (Miami InSAR
Time-Series en Python), con el método Small Baseline para obtener el desplazamiento de la
superficie terrestre en la direccion de vuelo del satélite (1D en el espacio y 1D en el tiempo).

Stack of unwrapped Y Raw phase time-series &
interferograms (4.1) temporal coherence
r ’Néi\;vork modificartib‘ri o, Tropospheric delay -« Global atmospheric
. (4.2) o correction (4.6) models / DEM
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( point (4.3) Phase deramping (4.7) (4.9)
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Figura 3.9: Flujo de trabajo del programa Mintpy. Figura de Yunjun et al.
(2019).

El flujo de trabajo que utiliza este programa se puede observar en la Figura 3.9. Se utiliz6
una coherencia minima de (.7, es decir, se excluyeron los interferogramas con coherencia <
minCoherencia, lo cual corresponde a una modificaciéon de la red de interferogramas. Poste-
riormente se designo el pixel de referencia siguiendo los criterios de que debe encontrarse en
un area coherente, no estar afectado por turbulencias atmosféricas y lo suficientemente lejos
de las fallas de Pichilemu como para no verse afectado por los terremotos estudiados, pero si
manteniéndose en el area de estudio.

Para la correccién del error de desenrollado de fase se utilizé el método de bridging (ver
Yunjun et al. (2019), seccién 3).

* El bridging o esquema de puente, puede describirse como un procedimiento de tres pasos
para cada interferograma. El primer paso es identificar regiones confiables utilizando la
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informacién de componentes conectados del algoritmo de phase unwrapping (Chen y
Zebker, 2001). El segundo paso es construir bridges (puentes) dirigidos para conectar
todas las regiones confiables minimizando la longitud total del puente y conectando las
regiones confiables de cada interferograma, asumiendo que las diferencias de fase entre
las regiones vecinas son menores a ™ rad en magnitud. El tercer paso es estimar para
cada puente el desplazamiento de fase de ciclo entero entre las dos regiones.

Luego, se elimina de todo el interferograma una rampa de fase lineal en funcion de la
region confiable mas grande, lo cual es lo recomendado para datos de banda L. Dicha senal
removida se podria explicar como una senal proveniente de la subduccion, un error en los
state vectors, una senal troposférica o ionosférica residual no corregida por split spectrum,
por lo tanto corresponderia a una baja frecuencia en comparacion a la sefial de interés para
este trabajo, que seria una deformacion esperada en las inmediaciones de la zona de fallas
de Pichilemu, por lo tanto al remover esta senal de baja frecuencia no se esta afectando el
fendémeno de interés.

La inversion de la red se formula como una inversion de minimos cuadrados ponderados
(WLS). Se utiliza la opcién recomendada por el programa, es decir, el inverso de la covarianza
como peso (Tough et al., 1995; Guarnieri y Tebaldini, 2008). La inversién es imparcial para
una red de interferogramas totalmente conectada sin miltiples subconjuntos, lo cual se puede
observar en la Figura 3.10.
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Figura 3.10: Conexiones de la red de imagenes SAR para la obtencién de
interferogramas en funcién de la linea base perpendicular (Bperp) y el tiem-
po. Datos de la misiéon ALOS. Primera fecha de adquisicién: 01/03/2007.
Ultima fecha de adquisicién: 12/03/2011.

Finalmente se estima la velocidad media de la serie de tiempo, siendo el programa capaz
de entregar la informacion en coordenadas geograficas. Si se contempla un conjunto de N
adquisiciones con tiempos de adquisicion de ¢ a ty, la tasa de deformacién (velocidad) se
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estima como la pendiente de la recta que mejor se ajusta a la serie temporal de desplaza-
miento. Las adquisiciones ruidosas de SAR se excluyen por defecto durante la estimacién.
La desviacién estandar de la velocidad estimada, oi"**" viene dada por la ecuacién (10) de
Fattahi y Amelung (2015), como se muestra en la ecuaciéon 3.3. Donde d; es el cambio en
range en el tiempo 7 y d; el cambio de linear range predicho.

oinsar representa la incertidumbre debida al ruido residual temporalmente aleatorio en la
serie temporal de cambio de rango InSAR en un pixel determinado en relaciéon con un pixel

de referencia. El programa entrega la informacién en coordenadas geograficas.

insar __ Zz]il(dl — dAl)Q
L J (V=2 T~ 7 .

3.5. Inversion InSAR

En general, los modelos de mecanismo focal y geometria de falla, para un evento sismico,
calculados con diferentes métodos y/o conjuntos de datos suelen diferir. El caso de los terre-
motos de Pichilemu no es distinto a esto, ya que estudios previos han informado diferentes
resultados. Es por esta discrepancia entre la informacién publicada (por ej., (Ryder et al.,
2012; J. A. Ruiz et al., 2014; Jara-Munoz et al., 2022), Global CMT y USGS - Servicio geo-
légico de los Estados Unidos), mayoritariamente telesismica, que se decidié determinar los
parametros mediante una inversién no lineal. Dicha inversion busca entregar mayor libertad
en cuanto al rango de estimacion de los parametros del modelo de manera iterativa, para
encontrar la solucién 6ptima.

Para poder determinar los parametros que describen las fallas de Pichilemu, se utiliza el
modelo de Okada (Y. Okada, 1985) para una falla con deslizamiento uniforme, que modela el
desplazamiento en superficie por el movimiento de esta dislocacién cuasi-estatica rectangular.

Se utilizaron los interferogramas cosismicos de los terremotos de Pichilemu de las misiones
ALOS y ENVISAT. Dado el problema que supone la inversion de interferogramas a resolucién
completa, que es computacionalmente costosa, es que se reduce la cantidad de puntos de datos
sin perder informacion significativa tomando los promedios espaciales apropiados utilizando el
algoritmo de downsampling de Lohman y Simons (2005) y con matriz de covarianza diagonal,
ya que la amplitud de la sefial es alta. Esta técnica proporciona un muestreo denso en
regiones donde los datos tienen una varianza mas alta debido a que va cambiando el campo
de deformacion, al tiempo que evita los problemas que tienen otras técnicas de remuestreo
cuando se aplican a datos con ruido (Lohman y Simons, 2005).

La inversién para parametros no lineales se realiz6 utilizando el algoritmo de vecindad de
Sambridge (1999)(NA, por sus siglas en inglés), un método de inversién no lineal que busca
iterativamente los parametros del modelo que mejor se ajustan evitando los minimos locales,
dando la posibilidad de explorar los pardmetros dentro de los rangos entregados, en este caso
para encontrar el mejor plano de falla, ademas de minimos cuadrados para buscar que la
prediccion del modelo global tenga el mejor ajuste a los datos.

Los parametros no lineales de la inversion son 8: strike, dip, rake, largo, ancho y las tres
componentes del centroide del terremoto.

Durante el procesamiento, primero se invirtié con total libertad el rango de parametros
para determinar las caracteristicas geométricas de la falla principal de Pichilemu que rompié
en el primer evento sismico. Cabe destacar que se realiza con 1 sola falla ya que no fue posible
separar la sefial de ambos eventos en el interferograma utilizado, ademéas de que el primer
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evento explica bastante bien los datos observados, como se vera en la secciéon de resultados.

Luego el rango de los parametros se fue reduciendo de acuerdo a los resultados obtenidos
en cada iteracion. Finalmente se parametriza el plano de falla segin los valores encontrados y
se invierte linealmente el deslizamiento mediante minimos cuadrados, obteniendo el modelo
6ptimo (best-fit model) que se presenta en la seccién de resultados.

También se realiz6é una inversién con una rutina de MATLAB para una fuente rectangular
finita con multiples subfallas que pudieran describir una falla finita con deslizamiento distri-
buido para el interferograma postsismico ENVISAT. Dicho modelamiento utiliza parametros
de regularizacién, para evitar discontinuidades (u oscilaciones) poco realistas en el modelo,
siendo la cantidad de suavizado (smoothing) elegido segtn la esquiva de la Curva L. Gracias
a dicho modelo se puede estudiar la magnitud de la energia liberada durante la etapa post-
sismica en el mismo plano de falla que el encontrado previamente para el evento principal,
ademas de la distribuciéon del deslizamiento.

3.6. Inversion conjunta

Una inversién conjunta, es decir, que utiliza diferentes conjuntos de datos a la vez, tiene
un mayor poder de resolucién en comparacion con las inversiones separadas y brinda una
descripcién més sélida de la distribucién espacial y temporal del deslizamiento (Delouis et
al., 2002), ya que cada tipo de dato registra el mismo evento desde espectros distintos de
frecuencia (1077 a 1 [Hz]), y por lo tanto son complementarios (Bravo et al., 2023).

3.6.1. Adquisicion y seleccion de datos sismolégicos y geodésicos

Para la obtencion de un modelo mas robusto de la falla principal, se realizé una inversion
conjunta con datos sismoldgicos telesismicos y geodésicos (InNSAR y GNSS). Dicha inversién
busca la obtenciéon de un modelo de ruptura cinematico de alta resolucién que muestre la
distribucion de deslizamiento y otros parametros de la ruptura que se detallan mas adelante.
El modelo de ruptura cinematico es capas de mostrar las heterogeneidades del la ruptura en
el plano de falla, por ende teniendo mayor detalle e informacion del fenémeno a estudiar.

Es importante senalar que para la fecha no habian disponibles datos de acelerémetros en
campo cercano, por lo que no pudieron incluirse en la inversion.

Los datos telesismicos de ambos eventos, para el modelamiento de ondas de volumen, se
obtuvieron de la pagina web de IRIS (Incorporated Research Institutions for Seismology),
considerando datos en un rango de distancias de 30 a 90 grados del hipocentro (Fig. 3.11).
Ademads, a las ondas P se les aplicé un filtro pasabanda entre 0.01 y 1 [Hz|, mientras que
para las ondas SH el filtro pasabanda se aplicé entre 0.01 y 0.5 [Hz].
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Figura 3.11: Distribucién de estaciones telesismicas utilizadas para la in-
version conjunta de la primera ruptura de la Serie de Pichilemu. El cuadro
verde representa la zona de estudio de éste trabajo.

Los datos GNSS estéticos, en este caso de GPS, fueron tomados de Ryder et al. (2012),
contando con un total de 3 estaciones que midieron el evento principal en 3 componentes
( Tabla 3.3; Fig. 3.11), el calculo del desplazamiento estatico se realizé mediante el ajuste
de una funcién Heaviside antes y después del terremoto. En general, las mediciones de GPS
de campo cercano son muy utiles para restringir la distribucion de deslizamiento de los
terremotos y, por lo tanto, aumentan la robustez de la inversién (Graves y Wald, 2001).

Tabla 3.3: Registro de GPS estatico del primer terremoto de Pichilemu del
11 de marzo de 2010, tomado de Ryder et al. (2012).

Site Event East (mm) East error (mm) North (mm) North error (mm) Up (mm) Up error (mm)
NAVI  FEvent 1 7.52 3.52 15.00 4.12 -12.72 9.69
LEMU  Ewvent 1 -150.08 3.49 -72.14 4.08 -562.03 9.63
ILOC Fvent 1 -3.44 3.53 -18.84 4.55 15.26 10.41

Como se observa en la Tabla 3.3 la estacion LEMU es la que muestra un desplazamiento
significativo, especialmente en la componente vertical, alcanzando una subsidencia de apro-
ximadamente 56 [cm], mientras que las otras 2 estaciones registran cerca de 40 veces menos
desplazamiento en el mismo eje.

Finalmente, los datos InSAR utilizados para el primer evento fueron los interferogramas
cosismicos de ALOS y ENVISAT ya mencionados anteriormente. Dichos interferogramas
contienen el registro de la senal de 46 y 35 dias respectivamente, por lo que cuentan con la
sefial de ambos terremotos, ademéas de una porcién de la senal postsismica, debido a eso es
que no fue posible separar la senal de ambos eventos y no se utilizan estos datos para la
inversién de la segunda falla (segundo evento).

Finalmente, para la inversion de la segunda falla se utilizaron solamente datos telesismicos
de un total de 8 estaciones que responden a la distribucién geografica mostrada en la Figura
3.12.
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Figura 3.12: Distribucién de estaciones telesismicas utilizadas para la in-
versién de la segunda ruptura de la Serie de Pichilemu. El cuadro verde
representa la zona de estudio de éste trabajo.

El procesamiento y seleccién de datos se describe en Hayes (2017) y los filtros de los datos
en Shao et al. (2011).

3.6.2. Meétodo de inversion

Convencionalmente los procedimientos de falla finita inversa funcionan exclusivamente en
el dominio del tiempo o en el dominio de la frecuencia. En el dominio del tiempo, debido a la
gran diferencia en amplitudes en las senales, se vuelve dificil obtener la informacion de baja y
alta frecuencia, ya que se enfatizan las senales de periodo mas largo y mayor amplitud. Para
las inversiones en el dominio de la frecuencia el ajuste de senales de alta y baja frecuencia
es independiente, gracias a que la transformada de Fourier descompone los sismogramas en
funciones seno y coseno, pero es facil perder otra informacién importante sobre cuando llegan
dichas senales (Ji et al., 2002).

Es por lo anterior, que para extraer mas informacion sobre la heterogeneidad del desli-
zamiento, es mejor considerar simultaneamente las caracteristicas de tiempo y frecuencia de
las formas de onda. Con este fin, es que se utiliz6 una rutina de inversion de falla finita
en el dominio wavelet de Ji et al. (2002), la cual se describe a continuacién con algunas
modificaciones.

La respuesta de una falla finita en una estacién se puede aproximar sumando las contri-
buciones de una red regular de subfallas (por ej., S. H. Hartzell y Heaton (1983)), como se
muestra en la ecuaciéon 3.4.

n

u(t) =3 > Dixlecos(Nji) Vg (Vir, 1) + sin(Agw) Vi (Vie, 1)) Sji(t) (3.4)

j=1k=1
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Donde u(t) es el desplazamiento de una estacién, j es la posicién j-ésima de la subfalla en
la direccién del strike, k es la posicién k-ésima de la subfalla en la direcciéon del down dip. Dy,
es la amplitud promedio de la dislocacién. Ajx es el rake. S;,(t) es la funcién de rise-time.
Vii es la velocidad de ruptura promedio entre el hipocentro y la subfalla jk. Los términos
Y. (Vik, 1) ¥ Yj3.(Vjk, t) son las funciones de Green de la subfalla para el deslizamiento unitario
en la direccion del strike y en la direccién de down dip, respectivamente. Cada una de estas
funciones se obtiene sumando las respuestas de fuentes puntuales distribuidas uniformemente
sobre ella. Cada fuente puntual se retrasa adecuadamente por el tiempo que es igual a la
distancia mas corta desde el hipocentro dividida por la velocidad de ruptura promedio. Por
tanto, todas las funciones de la subfalla Green incluyen por separado los efectos correctos
de la directividad. El nimero de fuentes puntuales utilizadas depende del tamano de las
subfallas y de la frecuencia mas alta estudiada.

La ecuacion 3.4 puede ser utilizada para la respuesta estatica de una falla finita reempla-
zando Y}, (Vjx,t) con su funcién de Green estética Y.

Ademaés, en la rutina utilizada, se emplea la funcién de rise-time coseno asimétrico (ecua-
cién 3.5), donde t; y t3 son el tiempo de subida y bajada, respectivamente.

1—cos(mt/t1)
htts ) 0<t<t
S(t) = w , hSt<t+1t (3.5)
0

Utilizando el enfoque anterior, se puede representar completamente la respuesta de una
falla con 4 parametros:

» Amplitud de deslizamiento (slip)
* Direccién de deslizamiento (rake angles)
* Anchos de la funcién Rise-time

* Velocidad promedio de ruptura

Si se quiere encontrar los valores de los 4 parametros recién mencionados, implicaria definir
una funcién objetivo o misfit a minimizar. Esta funcién caracteriza las diferencias entre los
datos observados y los sintéticos calculados utilizando un modelo de falla y los efectos de
propagacién producidos por un modelo terrestre supuesto (Ji et al., 2002).

3.6.2.1. Funciones de Green

La funciones elastodinamicas de Green se calculan de la misma manera que en Shao et
al. (2011) y Goldberg et al. (2022). Para los datos regionales, se calcularon utilizando la
técnica de frequency—wavenumber (Zhu y Rivera, 2002). De forma predeterminada, se asume
un modelo de corteza 1D local interpolado desde LITH1.0 (Pasyanos et al., 2014). Se elige la
ubicacién del centroide, en lugar de la ubicacion hipocentral, porque se espera que la ubicacion
del centroide sea una mejor aproximacion de la ubicacién de la ruptura en su conjunto,
especialmente en el caso de una ruptura unilateral desde el hipocentro (Goldberg et al., 2022).
Este modelo local se coloca encima del modelo de velocidad global del Modelo Terrestre de
Referencia Preliminar (Dziewonski y Anderson, 1981), alineando estos dos modelos en la
profundidad inferior del modelo de la corteza local.
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3.6.2.2. Transformada de wavelet

Como se mencioné anteriormente, ésta técnica utiliza la transformada de wavelet (Mallat,
1999) para el procesamiento de los datos. El efecto de la transformada wavelet es similar a los
filtros pasa-banda miltiples, pero es ideal para manejar los problemas de tiempo-frecuencia
anteriormente explicados.

Esta transformada descompone la serie temporal en una suma de "wavelets", que son
funciones ¥(t) que satisfacen la regla de la ecuacién 3.6, donde se describe que una wavelet
es una funcién con media cero.

/ T @)dt =0 (3.6)

Este problema se puede resolver utilizando una transformada de wavelet discreta orto-
normal (ODWT), en especifico, en este trabajo se utiliza una funcién objetivo construida
en el dominio MYW, es decir, en un dominio ODWT (Yomogida, 1994) llamado wavelet de
Meyer-Yamada (MYW).

Considerando una serie de tiempo discreta, tal que y; (i= 0,1,2,....N-1, y N=2", con n
entero) de largo T (T= N At, donde At es el intervalo de muestreo), los atomos MYW
discretos se pueden representar como se muestra en la ecuacion 3.7, donde 7 =0,1,....,.n — 1
yk=0,1,..,271

1 i
2n—mt¢<2n—mt B

V(i) = k) (3.7)
Siendo j es la forma discreta de expresar s (s = 277'At) y k siendo la forma discreta de
expresar u (u =k - 2"7At).
La transformada de wawvelet discreta se expresa por la ecuaciéon 3.8, donde los coeficientes
a;, se calculan con el algoritmo répido sugerido por Yamada y Ohkitani (1991).

n—12—1

Yi = Z Z &j,k¢j,k<i) (3-8)

j=0 k=0
3.6.2.3. Funcién objetivo

Para la obtencion de la funcién objetivo de la forma de onda de la inversién primero se
generan sismogramas sintéticos en el dominio del tiempo y luego se realiza una transformada
wavelet para convertirlos a éste dominio. Esta funcién estd dada por la siguiente expresién
(3.9) (Jiet al., 2002), que corresponde a la suma de las normas L1 y 1.2, ya que su combinacién
permite aprovechar las ventajas de ambas, donde el error L2 enfatiza las ondas superficiales
de periodo mas largo, mientras que el error L1 pondera las ondas de cuerpo de periodo mas
corto (Zhao y Helmberger, 1994).

1
+ \J ]?] Z(Oj,k—yj,k)2) (39>

Por otro lado, para los datos estaticos se tiene que la funciéon objetivo es otra, debido a
que los datos de desplazamiento estatico no se pueden incluir en el enfoque de transformada
wavelet. Es por eso que se utilizan como criterio el error cuadratico medio para medir la
diferencia entre los desplazamientos estéticos sintéticos y observados (por ej. Hudnut et al.

Je 1 k;
€ = Z WJ(]? Z ‘Ojvk_yj,k
=i J

J=Imin

35



(1996)). Se representa por la ecuacién 3.10.

N Sz _ Sz
errg =y _(—2—2)° (3.10)
i i
Con S! los desplazamientos estaticos i-ésimos observados y S? los sintéticos. o es el error
estandar observado.

3.6.2.4. Inversion simultanea

El problema planteado se resuelve realizando una inversion simultanea de las observaciones
sismolégicas y geodésicas, el cual se representa en la ecuacion 3.11.

erry s + Wy - errg + We(regularizaciones) = minimo (3.11)

Donde erry, s y errs son el error de la formas de onda y el de los datos estéticos, respecti-
vamente. Wy v W, corresponden a los pesos de los datos estaticos y de las regularizaciones,
respectivamente.

La regularizaciones utilizadas por Ji et al. (2002) se enfoca en una regularizacion espacial,
donde se minimiza la diferencia entre el deslizamiento en subfallas adyacentes y en minimizar
el momento total (S. Hartzell et al., 1996). Sin embargo, en esta implementacion se utilizan
3 regularizaciones:

* Regularizacién ajustando el momento de la inversion con el momento del tensor dado
como nput.

* Regularizacién del tiempo de llegada de la ruptura en las subfallas, minimizando la

diferencia con el tiempo de llegada de la ruptura a las subfallas adyacentes (Shao et al.,
2011).

* Regularizacion espacial

Los pesos Wy y W. son utilizados para regular el ajuste de distintos tipos de datos y las
regularizaciones. Los pesos se calculan de la siguiente forma:

Para W, primero se le asigna un valor inicial W,, . . . luego se crea un modelo aleatorio my
para calcular el error para dicho modelo (err,s(my)) y su respectivo peso de regularizacién
Wc(mo).

Después, para la regularizacion espacial y temporal el peso se calcula segin la ecuacion
3.12 y la regularizaciéon del momento sismico por la ecuacion 3.13.

erryr(mo)
w, . GTwrlio) 3.12
inicial '[J[fc(mo) ( )
We, .o+ (ermus(mo) — cte), con cte =4 x 107° (3.13)

Para W, se asigna un valor inicial Wy, . . a cada punto/estacién de los datos estaticos,
siendo Stc,,q. la maxima deformacion estatica. Asi el peso final se calcula segin la ecuacién
3.14.

WStin'Lc'Lal (3 . 14)

StCrmax
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Finalmente, se utiliza una versiéon particular del método inverso de simulated annealing
(SA), llamado algoritmo very fast simulated re-annealing (Ingber, 1989), para buscar el mejor
modelo de falla finita en todo el espacio del modelo, minimizando la funcién objetivo descrita
en términos de coeficientes de wavelet. Se caracteriza por su rapidez. La introduccion del
re-annealing permite la adaptacion a las insensibilidades cambiantes en el espacio de para-
metros multidimensional (Ingber, 1989). Este método permite invertir de manera simultédnea
y eficiente los 4 parametros senalados previamente.

3.6.2.5. Parametros utilizados

En el procedimiento del método de inversion, todas las inversiones comienzan con modelos
de falla iniciales aleatorios con deslizamientos totales iguales al resultado de las inversiones
de fuentes puntuales. En este caso se utiliza la solucién del tensor de momento centroide
global (GCMT).

Para la primera falla se utilizé6 el mecanismo focal obtenido en la inversiéon con datos
InSAR. Ademas se fij6 el rake en -90 debido a que aquello corresponde a una tipica falla
normal. En la primera iteracion, el programa auto-calcula el tamafio 6ptimo de las subfallas
para la modelacién, siendo en este caso de 2.7 [km] en la direccién del dip y de 3.1 [km] en
la direccion del strike. Se utilizé una velocidad de ruptura de 2.5 [km/s] (J. A. Ruiz et al.,
2014).

Por otro lado, para la segunda falla debido a que no se cuenta con un mecanismo focal
derivado de los datos InSAR, es que se utilizaron 4 modelos posibles, los cuales corresponden
a los resultados entregados por el GCMT, USGS, J. A. Ruiz et al. (2014) y Jara-Mufioz et
al. (2022), los cuales se muestran a continuacion en la tabla 3.4. Para todos ellos se utiliz6
igualmente un rake de -90 y una velocidad de ruptura de 2.5 [km/s|. También el programa
auto-calculé el tamano 6ptimo de las subfallas, siendo de 2.7 [km] en la direccién del dip y de
3.5 [km] en la direccién del strike. Se utilizaron los mismos filtros pasabanda descritos para
la primera ruptura.

Tabla 3.4: Recopilacién de modelos publicados de strike y dip para la se-
gunda ruptura de Pichilemu (Fig. 4.19).

Strike | Dip

GCMT (www.globalcmt.org) 159 86
USGS (wwuw.earthquake.usgs.gov) 166 84
J. A. Ruiz et al. (2014) 155 74
Jara-Munoz et al. (2022) 164 72
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Capitulo 4

Resultados

A continuacién se presentan los resultados de este trabajo, los cuales seran analizados y
discutidos mas adelante.

4.1. Series de tiempo InSAR e interferogramas indivi-
duales

4.1.1. Fase intersismica

e =
== = Primera ruptura 14:39

F = .
= = Primera ruptura 14:39

Latitud
Latitud

Velocidad [m/afio]

Longitud Longitud

Figura 4.1: [a]Velocidad promedio de la fase intersismica de los terremotos de
Pichilemu con rampa lineal removida. [b]Desviacién estandar de los datos.
Datos de la misién ALOS. Primera fecha de adquisicién: 01/03/2007. Ultima
fecha de adquisicién: 22/01/2010.
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Para el periodo de 3 afnos estudiados de la fase intersismica la velocidad promedio en la
zona de estudio es menor a 1 [cm/afio] como se puede observar en la Figura 4.1.a, siendo
la incertidumbre de los datos en la misma zona de aproximadamente 0.5 [cm/ano]. No se
observa deformacion clara en el area de la falla de Pichilemu.

4.1.2. Fase cosismica

4.1.2.1. Terremoto del Maule
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Figura 4.2: Interferograma de la fase cosismica del terremoto del Maule en
la zona de estudio de Pichilemu. Datos de la misiéon ALOS. Primera fecha
de adquisicién: 22/01/2010. Segunda fecha de adquisicién: 24,/04,/2010.
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En la Figura 4.2 se observa un interferograma cosismico del Terremoto del Maule. Se
registran aproximadamente 2 [m| de deformacion relativa en la zona de estudio con respecto
al pixel de referencia. Algo a destacar es que dicho movimiento fue tan grande que la senal
cubre un area mucho mayor que la Serie de Pichilemu. Esto es debido a que fue un terremoto
de casi 2 ordenes de magnitud de momento mayor.

4.1.2.2. Serie de Pichilemu

Interferograma cosismico 2010/03/09 2010/04/24
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Figura 4.3: Interferograma de la fase cosismica de los terremotos de Pichi-
lemu. Datos de la misién ALOS. Primera fecha de adquisicién: 09/03/2010.
Segunda fecha de adquisicién: 24/04/2010.
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Figura 4.4: Interferograma de la fase cosismica de los terremotos de Pi-
chilemu. Datos de la misién ENVISAT. Primera fecha de adquisicion:
06/03/2010. Segunda fecha de adquisicién: 10/04/2010.

En particular, en la etapa cosismica de la Serie de Pichilemu se cuantificé una deformacion
acumulada en los 46 dias que comprende el interferograma ALOS (Fig. 4.3) de un méximo de
-0.67 [m] y en los 35 dias que comprende el interferograma ENVISAT (Fig. 4.4) de un méximo
de -0.62 [m]. Por ende la magnitud de la deformacion segiin ambos datos es aproximadamente
-0.6 [m]. La diferencia esta dada por la magnitud del ruido atmosférico en cada interferograma.

El interferograma cosismico ALOS (Fig. 4.3) cuenta con la correccion ionosférica, la cual
no existia en el afio 2010, por lo que el mismo interferograma publicado por Ryder et al.

(2012) no cuenta con ella.
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4.1.3. Fase postsismica

Interferograma post-sismico 2010/04/24-2010/09/09
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Figura 4.5: Interferograma de la fase postsismica de los terremotos de Pi-

chilemu. Datos de la mision ALOS. Fechas de adquisicién: 24,/04,/2010-
09/09,/2010.
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Figura 4.6: Stack de dos interferogramas de la fase postsismica de los terre-
motos de Pichilemu. Datos de la misién ENVISAT. Fechas de adquisicién
26/03/2010-04/06/2010 y 04/06,/2010-17/09/2010.

Se puede observar en la Figura 4.5 que la deformacién maxima en la zona de interés es de
-0.096 [m]. Por otro lado, en el interferograma ENVISAT, en la Figura 4.6, se puede observar
que la deformacién méaxima en la zona de interés es de -0.093 [m]. Es importante sefialar que
un interferograma es ascendente y el otro descendente, por lo que las magnitudes maximas no
son directamente comparables entre si, ademas de que no cubren el mismo periodo de tiempo.
Tomando en cuenta estas consideraciones, se observa que la magnitud de la deformacién
postsismica segtin ambos datos es aproximadamente -0.1 [m], lo cual corresponde a 1/6 de
la deformaciéon cosismica.

En ambos interferogramas postsismicos, ademas de la deformacién en las inmediaciones
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de las fallas de Pichilemu, se observa una deformacién puntual aproximadamente 10 [km] al
sur de las fallas, lo que se interpreta que corresponde a un sismo Mw 5.9 que ocurrié6 el dia 2
de mayo de 2010 (Ryder et al., 2012), y que por ende quedé registrado en la senal del periodo
estudiado. Esto no sera estudiado en este trabajo.

El procesamiento con NSBAS de los interferogramas ascendentes ENVISAT (12/12/2010-
12/03/2011 y 12/12/2010-11/04/2011), no muestran deformacién de afterslip, lo que puede
indicar que dicha deformacion tiene una duracipon maxima de aproximadamente 9 meses, es
decir, hasta diciembre del 2010.
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Figura 4.7: [a]Velocidad promedio de la fase postsismica de los terremotos de
Pichilemu con rampa lineal removida. [b]|Desviacién estandar de los datos.
[c]Velocidad promedio de la fase postsismica con correccién por error de
DEM. Datos de la misién ALOS. Primera fecha de adquisicién: 24/04/2010.
Ultima fecha de adquisicién: 12/03/2011.

La serie de tiempo postsismica contempla cerca de 1 ano. En la Figura 4.7.a se puede
observar que si existe deformacion en las inmediaciones de las fallas de Pichilemu, la cual es
de aproximadamente 10 [cm] en el ano de estudio. Es importante notar que claramente casi
toda la senal se concentra en la zona de interés para la Figura 4.7.a. La desviacion estandar
de los datos es un orden de magnitud menor que la deformacion registrada. Finalmente en la
Figura 4.7.c se observa la serie de tiempo con una correccién de DEM, usando la correlacién
entre la fase, la topografia y la linea base perpendicular. Se observan deformaciones 3 veces
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mayores que en Fig. 4.7.a, por lo que no es una correcciéon que mejore la observacion del
fenomeno de estudio en este caso en particular. Dicha correccion se intenté debido a que
en la Fig. 4.7.a se ven unas zonas de forma aproximadamente cuadrada, que probablemente
corresponden a plantaciones, las cuales han cambiado su elevacion respecto al DEM utilizado
(SRTM) dentro del periodo de estudio. Esto ocurre porque en el post terremoto la 6rbita
deriva, aumentando B,,,, mientras que en el intersismico B, se mantiene relativamente
constante y por eso no aparecen las mismas senales 3.3.

4.1.4. Resumen del ciclo sismico de la falla

Al estudiar el periodo de tiempo completo entre el 2007 y 2011, es decir, una ventana
temporal de 3 anos antes y un afio después, para un punto en especifico de la zona de alta
deformacién del bloque colgante de la falla de Pichilemu, se observa que durante el periodo
intersismico no hay deformacién acumulandose en la falla sobre el nivel de incertidumbre de
los datos. Luego, al ocurrir el terremoto del Maule hay un acortamiento de distancia entre
la superficie y el satélite (en LOS) de aproximadamente 2 [m]. Después, cuando ocurren
los terremotos de Pichilemu, de fallamiento normal, se observa un alejamiento respecto al
satélite (-LOS) de aproximadamente 0.6 [m], para dar paso posteriormente al re-acomodo de
la fase postsismica, donde se observa un desplazamiento (también alejandose del satélite) de
aproximadamente 1/6 del desplazamiento cosismico.
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Figura 4.8: Serie de tiempo del pixel que registré mayor movimiento durante
la fase cosismica de la Serie de Pichilemu. Datos de la misién ALOS. Los
errores corresponden a la desviacion estandar de una seccién sin deforma-
cién relativa al evento principal. La deformacién del terremoto del Maule
fue estimada relativa a la zona. Primera fecha de adquisicién: 01/03/2007.
Ultima fecha de adquisicién: 12/03/2011.

Inversion con datos InSAR: Fase cosismica

Tabla 4.1: Resultados de las inversiones para la primera ruptura de la Serie
de Pichilemu con datos InSAR, primero utilizando solamente el interfero-
grama cosismico de ALOS, luego solo el interferograma cosismico de EN-
VISAT y finalmente los pardmetros resultantes del modelo final escogido
ALOS+H+ENVISAT.

Strike

Dip

Rake

L [km]

W [km]

Z[km]

Slip [m]

ALOS

135

95

-149

25.80

13.07

17.11

3.35

ENVISAT

135

59

-132

29.98

16.02

19.36

2.17

ALOS+ENVISAT

135

o7

-137

26.86

15.8

12.27

2.68
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Tabla 4.2: Especificaciones de los periodos que abarcan los interferogramas
cosismicos ALOS y ENVISAT de este estudio utilizados para la inversién
de la primera ruptura de la Serie de Pichilemu.

Primera fecha | Segunda fecha | Cantidad de Cantidad de dias

de adquisicién | de adquisicién | dias totales | post-Serie Pichilemu
ALOS 09/03/2010 24/04/2010 46 44

ENVISAT 06/03/2010 10/04/2010 35 30

En el caso especifico del strike para la inversion final se fijo el pardmetro en 135 luego
de multiples iteraciones, y para la busqueda del resto de los parametros se decidié fijar el
parametro que ya convergia mas rapido que el resto de los parametros. Para el caso del
ancho "W’ de la falla existen 2 “familias de soluciones” entorno a los 15.4 [km] y la otra a los
15.8[km], siendo la segunda donde convergen la mayor cantidad de modelos. Los resultados de
este trabajo para los parametros de la falla se encuentran explicitados en la Tabla 4.1, donde se
muestran resultados para inversiones utilizando como entrada primero sélo el interferograma
cosismico ALOS, luego sélo el interferograma cosismico ENVISAT y finalmente el modelo
elegido fue el que combina en una misma inversion ambos interferogramas. Esto se decidi6
debido a que los parametros convergieron de mejor manera, disminuyendo la incertidumbre
(Pritchard y Simons, 2004) y siendo ambos interferogramas complementarios entre si debido
a que trabajan en distintas longitudes de onda (banda L y banda C). Ademas, una inversion
de dos interferogramas reduce el efecto del ruido que puede tener un interferograma en el
modelo.

Se nota, ademas, que el rake no convege claramente a un valor, y se evidencian notables
disparidades en el deslizamiento (slip) entre las tres inversiones. Estas divergencias se pueden
atribuir a la variabilidad en la cantidad de deformacion postsismica registrada por cada
interferograma, la cual, a su vez, esta influenciada por el periodo que éstos abarcan, como se
detalla en la Tabla 4.2.
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x8=219491 strike=135

225 23 235 6175 618 6.185 619 6195 6.2 134 1345 135 1355 136
x10% x10°

dip=56 rake=-135

misfit

Figura 4.9: Modelos generados con el algoritmo de vecindad de Sambridge
(1999) para los 8 pardmetros de la inversién con los interferogramas cosis-
micos de las misiones ALOS y ENVISAT para una falla.

La inversion no lineal de los datos ALOS se realizd para 8 parametros como se menciond
en secciones anteriores. En la Figura 4.9, correspondiente a los graficos de dispersion de la
bisqueda y ajuste de los parametros de la inversion, se puede notar que todos los parametros
convergen a una solucion bastante acotada. Todo esto bajo la suposicién inferida de que una
sola falla puede explicar en su mayoria la deformacion registrada en superficie.
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Figura 4.10: Modelos generados con el algoritmo de vecindad de Sambridge
(1999) para los 8 pardmetros de la inversién con los interferogramas cosis-
micos de las misiones ALOS y ENVISAT para 2 fallas.

Luego de contar con los valores seleccionados de los parametros de la inversiéon para la
primera falla (primer evento sismico) se intent6 invertir nuevamente los datos pero ahora con
2 fallas, fijando los parametros encontrados con la primera inversiéon y dejando libres los de
la segunda. El resultado puede verse en la Figura 4.10, donde se observa que préacticamente
ningtin parametro convergio, lo cual puede deberse a que las senales de ambos terremotos se
encuentran demasiado acopladas, y como con los datos InSAR utilizados no existe suficiente
resolucion en el tiempo como para separar las seniales, se vuelve imposible realizar la inversion
para la segunda falla con este método y estos datos en particular. Por lo tanto, solo se utiliz
InSAR para el modelo el primer terremoto.
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Figura 4.11: [a] Interferograma cosismico ALOS original. [b] Interferograma
modelado por la falla finita tnica fija para los datos de ALOS. [c] Diferen-
cia entre el interferograma original y modelado ALOS. [d] Interferograma
cosismico ENVISAT original. [e] Interferograma modelado por la falla finita
tnica fija para los datos de ENVISAT. [f] Diferencia entre el interferograma
original y modelado ENVISAT.
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4.3.

Inversién conjunta: Primer evento
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Figura 4.13: Modelos de distribucién de deslizamiento cosismico para la pri-
mera ruptura de la Serie de Pichilemu. El mecanismo focal estda dado por
los resultados de la inversiéon InSAR, con strike 135y dip 57. [a]|Distribucién
de deslizamiento utilizando solo datos telesismicos. [b]Distribucién de des-
lizamiento utilizando datos telesismicos y GPS estdtico. [c|Distribucion de
deslizamiento utilizando datos telesismicos e InSAR. [d]Distribucién de des-
lizamiento utilizando datos telesismicos, GPS estatico e InSAR.
Como se observa en la Figura 3.11 la distribuciéon de estaciones telesismicas le da una

cobertura azimutal relativamente buena al evento.

Como se comentd en secciones anteriores, para la primera ruptura fue fijado el strike y
dip segun los resultados de la inversiéon InSAR. El resultado en cuanto a la distribucion del
deslizamiento de dicha inversion se observa en la Figura 4.13. En ella se hace la comparacién
de los resultados de las inversiones con exactamente el mismo procesamiento y parametros
pero variando los datos utilizados. Primero en la Fig. 4.13.a. se observa la distribucién de
deslizamiento en el plano de falla solo con datos telesismicos, siendo el resultado bastante
suave, lo que es de esperar al utilizar este tipo de datos que al ser de campo lejano no
cuentan con una buena resolucién en campo cercano (son de baja frecuencia), ademds de que
el maximo de deslizamiento es menor que en el resto de modelos.
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Luego en la Fig. 4.13.b. se observa el modelo con datos telesismicos y GPS estatico,
notéandose un cambio en la magnitud del méximo de deslizamiento (3.5 [m]) y ademés viéndose
mas de un parche de deslizamiento en el plano de falla. Después, en la Fig. 4.13.c. se modela
el deslizamiento con datos telesismicos e InSAR, donde se observa que el maximo se asemeja
mucho més a la vista en la Fig. 4.13.a., ademdas que vuelve a ser una distribucion suave,
aunque se ve un parche de bajo deslizamiento hacia la izquierda, y una continuacién de
deslizamiento en profundidad. Finalmente, en la Figura 4.13.d., que corresponde al modelo
con todos los datos, se observa que el deslizamiento méaximo es de aproximadamente 3.1
[m], donde la profundidad a la cual se alcanza éste es de aproximadamente 8[km]. En este
modelo también aparece la aspereza de bajo deslizamiento hacia la izquierda, e igual que
en el anterior, se observa que la mayoria del deslizamiento se restringe a un parche y se
prolonga verticalmente hacia la direcciéon down-dip, el cual podria atribuirse a un problema
de resoluciéon de los datos.

En cuanto a la tasa de momento sismico liberado (source time function), se puede observar
en la Figura 4.14.b. que en los primeros 2 [s| existe un aumento casi constante, pero luego
a los 3-4 [s] hay una disminucién, para después dar paso al miximo de momento sismico
aproximadamente a los 8 [s], lo cual nos indica que al comenzar a propagarse el frente de
ondas desde el hipocentro hay una migracion del deslizamiento como puede observarse en
la Fig. 4.14.a. Ademas, en la Figura 4.14.b., se observa una linea segmentada roja, la cual
corresponde al momento a partir del cual la tasa de energia liberada es menor a un 10 % de
la méxima tasa, lo que se traduce en que la energia que se libera después de ese instante se
considera como ruido del modelo.
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Figura 4.14: [a]Distribucién de deslizamiento para el primer evento. [b]Tasa
de momento sismico para la primera ruptura de la Serie de Pichilemu (sour-
ce time function). La linea roja punteada corresponde a momento a partir
del cual la tasa de energia liberada es menor a un 10 % de la méxima tasa
de liberacién de energia. [c] y [d] Ajuste de forma de onda para las ondas
P y SH para la primera ruptura de la Serie de Pichilemu, respectivamen-
te. La traza negra corresponde al sismograma procesado y la traza roja al
sismograma sintético. Los niimeros corresponden al azimuth y distancia en
grados desde la fuente hasta la estacion. [e] y [f] Mecanismos focales con
estaciones telesismicas utilizadas para el modelamiento de ondas P y SH

respectivamente.

El ajuste de los datos de forma de onda P y SH se pueden observar en la Fig. 4.14.c. y
4.14.d. respectivamente, donde en particular la onda P ajusta bastante muy bien y la onda
SH tiene una diferencia mayor. Esto se puede deber a que hay algunos ajustes que el modelo
del mecanismo de fractura no logra explicar, pero ain asi en general el modelo explica en
su mayoria los datos. Quizas con una mayor cobertura de estaciones telesismicas se podria
mejorar el modelo. En la 4.14.e. y 4.14.f. se observa el mecanismo focal del evento (de tipo
normal) junto a la distribucion de estaciones utilizadas para el ajuste, donde destaca que
para la onda P las estaciones se encuentran en su mayoria en la misma zona, por lo que
las llegadas tendrian la misma polaridad, lo cual se cumple al observar los ajustes de onda

respectivos.
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Figura 4.15: Ajuste de los datos GPS para las 3 estaciones utilizadas en
la inversién conjunta. En azul el dato y en rojo la prediccion del modelo
sintético.

En cuanto al ajuste de los datos GPS, se observa que la estacion LEMU (Fig. 4.15) que
se encuentra en la zona de ruptura ajusta muy bien a los datos, mientras que las estaciones
mas lejanas que registraron un deslizamiento muy bajo tienen un peor ajuste en cuanto a
direccién, aunque en magnitud no existe gran diferencia.
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Figura 4.16: Ajuste de los datos InSAR para el modelo de deslizamiento
distribuido de la inversién conjunta, utilizando los 2 interferogramas con

downsampling. [a]Interferograma ALOS. [b|Interferograma ALOS modela-
do. [c]Residual ALOS. [d]Interferograma ENVISAT. [e|]Interferograma EN-

VISAT modelado. [f|Residual ENVISAT.
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Figura 4.17: Parametros para la caracterizaciéon de fuente sismica en el plano
de falla del primer evento. [a]Tiempo de ruptura. [b]Velocidad de ruptura.

Al observar la Figura 4.17.a. se grafica la distribuciéon del tiempo de ruptura, que se
expande de manera radial desde el epicentro hacia el resto de la falla, mientras que en la
Fig. 4.17.b. al observar la distribucién de la velocidad de ruptura se ve la existencia de
zonas de baja y alta velocidad, no distinguiéndose un patrén particularmente claro, por lo
cual se necesitarian datos de campo cercano continuos para caracterizar de mejor manera la
distribucién de ésta.
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Figura 4.18: Pruebas de tablero de ajedrez para la inversién conjunta. Distri-
bucién de deslizamiento obtenida utilizando el conjunto completo de datos
(Telesismicos, GPS, InSAR). [a]Modelo invertido. [b]Modelo invertido en
planta. [c]Modelo de entrada. [d]Modelo de entrada en planta. La escala de
deslizamiento varia del azul (0 m) al rojo (3.1 m). La estrella es el hipocen-
tro.

En la Figura 4.18 se observa una prueba de tablero de ajedrez (Checkerboard tests) que
se utiliza para evaluar la resolucion de la inversion proporcionada por el conjuntos de datos
utilizado. Se considera el mismo plano de falla de la inversiéon conjunta (Telesismicos, GPS,
InSAR) para construir una distribucion de deslizamiento sintético. Los datos sintéticos se
generan para las mismas estaciones que proporcionaron los datos reales y luego se invierten
utilizando el mismo factor de escala y parametros suaves determinados para los conjuntos
de datos en la inversion del choque principal. El tamano minimo de los parches recuperados
por la inversién conjunta es de aproximadamente 10x20 [km]|. Se observa en la Figura 4.18.b
que la inversion cuenta con una mayor sensibilidad a la distribucion de deslizamiento hacia
arriba y en tierra, ya que desde la costa hacia la fosa el modelo no es capaz de resolver de
buena manera la distribucion de deslizamiento. Esto se debe a la ausencia de observaciones
de movimiento bajo el mar. El deslizamiento en la region inferior del plano de falla esta
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subestimado y/o ligeramente desplazado., pero pese a eso las asperezas se recuperan bien.

4.

4.

Inversién con datos telesismicos: Segundo evento
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Figura 4.19: Modelos de distribuciéon de deslizamiento cosismico para la
segunda ruptura de la Serie de Pichilemu. El mecanismo focal varia se-
gun lo indicado en la Tabla 3.4. [a]Distribucién de deslizamiento con me-
canismo GCMT. [b]Distribucién de deslizamiento con mecanismo USGS.
[c|Distribucién de deslizamiento con mecanismo segun (J. A. Ruiz et al.,
2014). [d]Distribucién de deslizamiento con mecanismo segun (Jara-Munoz

et al., 2022).
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Figura 4.20: [a], [d], [g] ¥ [j] Tasa de momento sismico para la segunda
ruptura de la Serie de Pichilemu. La linea roja punteada corresponde a
momento a partir del cual la tasa de energia liberada es menor a un 10 %
de la maxima tasa de liberaciéon de energia. [b], [e], [h] y [k] Ajuste de
forma de onda para las ondas P para la segunda ruptura de la Serie de
Pichilemu. [c], [f], [i], [m] Ajuste de forma de onda para las ondas SH para
la segunda ruptura de la Serie de Pichilemu. La traza negra corresponde
al sismograma procesado y la traza roja al sismograma sintético. [a], [b] y
[c] fueron modelados segin el mecanismo del GCMT. [d], [e] y [f] fueron
modelados segtin el mecanismo del USGS. [g], [h] y [i] fueron modelados
segin el mecanismo dado en (J. A. Ruiz et al., 2014). [j], [k] y [m] fueron
modelados segin el mecanismo dado en (Jara-Mufoz et al., 2022).

Para el segundo evento de la Serie de Pichilemu se realiz6 el modelamiento s6lo con datos
telesismicos. Al no tener un interferograma del cual fijar el mecanismo focal, se utilizaron 4
mecanismos focales distintos tomados de diversas fuentes y trabajos previos de este mismo
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terremoto (Tabla 3.4), como se explica mas a detalle en la seccion de Metodologia. Los
resultados del modelamiento de distribucién de deslizamiento en el plano de falla estan en la
Figura 4.19, donde destaca que al ser todas inversiones telesismicas los resultados son bastante
suaves, con la existencia de un tinico parche y en algunos casos se observa un pequeno parche
de deslizamiento hacia el SE (along strike) o arriba (along dip). Sobre la magnitud méxima de
deslizamiento, se observa que entre modelos ésta varia aproximadamente desde 2.5 a 3.1 [m],
siendo el modelo 3.4.c. el mayor. Algo importante de destacar, es que también se contaba con
datos de las 3 estaciones GPS descritas en Ryder et al. (2012), pero no fue posible resolver
la ubicacién de la falla solo con datos telesismicos y esos 3 datos geodésicos, por lo que se
decidi6 no utilizarlos por la baja cobertura espacial.

También es importante senalar que para éste evento la cobertura de estaciones telesismicas
es mucho menor, como se muestra en la Fig. 3.12, lo que hace la caracterizacion de éste evento
aun mas dificil.

En cuanto al ajuste de las formas de onda, estas se observan en la Figura 4.20.b, c, e,
f, h, i, k y m, donde en general hay un buen ajuste de ondas P, aunque solo se cuenta con
2 estaciones que registraron de buena manera esta llegada, y el ajuste para las ondas SH
en general tiene varios errores. Por otro lado, la tasa de momento sismico para cada modelo
presenta un comportamiento similar, donde hay una liberacion inicial de energia que presenta
un peak pequeno, para luego bajar y asi subir alcanzando el maximo, donde finalmente existe
otra liberacién de energia en un peak similar al primero. La magnitud de momento alcanzada
por los modelos es de entre 6.96 y 6.97 Mw, lo cual podria estar sobre estimado debido a
que la diferencia de tiempo entre un evento y otro es de tan solo 15 minutos, por lo que el
segundo evento contiene senal del primero, es decir, existe interferencia en los sismogramas.
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4.5. Inversién con datos InSAR: Fase postsismica
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Figura 4.21: Distribucion de deslizamiento de la fase postsismica proveniente
del stack de dos interferogramas descendentes de aproximadamente 6 meses
de ENVISAT. La magnitud calculada es 6.1 Mw

En cuanto al modelo inverso de la distribucién de deslizamiento en el plano de falla
obtenido del interferograma ENVISAT de la fase postsismica, se puede observar en la Fig. 4.21
que existen 2 parches principales con mayor deslizamiento, donde se alcanzan deslizamientos
de entre 15 y 17 [em] aproximadamente. Calculdndose una magnitud de 6.1 Mw, por ende la
razén entre el momento sismico liberado en la fase cosismica es 15 veces mayor en comparacion
al periodo postsismico aproximadamente.

El ajuste del modelo con los datos del interferograma es bastante bueno, como podemos
ver en la Fig. 4.22, encontrandose el mayor residual hacia el sur del area de estudio, pero

cabe destacar que dicha diferencia en la senal es producto de otro terremoto (Ryder et al.,
2012).
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Figura 4.22: [a]Interferograma ENVISAT descendente cortado a la zona de
deformacién. [b]Modelo sintético de Okada del interferograma. [c|]Residual
entre interferograma original y sintético.

La amplitud maxima de la sefial del interferograma postsismico (Fig. 4.22.a) es de apro-
ximadamente 10 [cm], al igual que en el interferograma sintético (Fig. 4.22.b). El residual
méaximo es de 5 [cm], lo que es la mitad de la senal y podria considerarse alto, pero si no
se toma en cuenta ese maximo correspondiente a otro terremoto, en general el residual en la
zona de interés es mas cercano a 1 [cm], lo cual es una décima parte de la senal estudiada.
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Figura 4.23: Comparacién de planos de distribuciéon de deslizamiento de
la fase cosismica (Fig. 4.14.a) y postsismica (Fig. 4.21). Figura ilustrativa

que muestra la superposicién de los parches de mayor deslizamiento (30 %
superior) en el plano de falla.
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En la Figura 4.23 se muestra la comparacion de la distribuciéon de deslizamiento para la in-
version cosismica conjunta de la primera ruptura (Fig. 4.14.a) y para la inversion postsismica
de datos InSAR (Fig. 4.21).

65



Capitulo 5

Discusiones

5.1. Fase intersismica

Para investigar el ciclo sismico de fallas corticales en antearcos de subduccién, es crucial
tener en cuenta los regimenes dominantes de esfuerzos en la placa superior a lo largo del
tiempo geoldgico. Los materiales tienden a ser considerablemente méas débiles bajo tension
que bajo compresion, en terminos de fallamiento, lo que influye en la preferencia por ciertos
tipos de fallamiento en determinados regimenes. Esta compleja interaccion define distintos
escenarios en los cuales las estructuras pueden desencadenar procesos sismicos particulares.

La recurrencia de los terremotos controlada por los pulsos ciclicos incrementales de com-
presion en el intersismico de subducciéon y extension en el cosismico de subducciéon que tienen
lugar durante miles de ciclos de subduccién en la placa superior se puede estudiar gracias a los
registros pre-instrumentales de los eventos. Algunos estudios (por ej., Stirling et al. (2002);
Wells y Coppersmith (1994)) senalan que las estimaciones del desplazamiento de ruptura de
la superficie y la magnitud de los terremotos de la corteza terrestre de la era pre-instrumental
(anterior a 1900) tienden a ser mayores que las estimaciones correspondientes derivadas de
las relaciones de escala modernas, es decir, estan sobrestimadas. Dichos registros, como lo
pueden ser escarpes de falla, terrazas marinas, etc, nos pueden dar una idea, a primer orden,
de coémo se comporta el régimen de esfuerzos en el tiempo y cémo da lugar al ciclo sismico
de ciertas estructuras.

Actualmente se cuenta con redes sismoldgicas mundiales, con registros desde aproxima-
damente los anos 60s (WWSSN: World-Wide Standardized Seismograph Network), y para
responder el cémo se ha comportado el ciclo sismico de éstas fallas, solo es posible hacerlo
extrapolando la poca informacién que se tiene, bajo el supuesto de que el comportamiento no
ha variado significativamente a lo largo del tiempo geologico. Es decir, tenemos observacio-
nes de una ventana corta de tiempo en comparaciéon a la duracién del ciclo sismico de estas
fallas, por lo que extrapolar los comportamientos a otras escalas temporales podria ser un
error. Actualmente se cuenta con redes sismolégicas mundiales como FDSN (International
Federation of Digital Seismograph Networks), IRIS (Incorporated Research Institutions for
Seismology), entre otros, con instrumentos BRB (broadband), VBB (very broadband) de gran
ancho de banda y rango dinamico.

Para el caso de este estudio es interesante revisar el trabajo de Aron Melo (2014), donde en
la Figura 5.1.b se muestra un ejemplo de cémo podria ser la evolucién de tensiones en fallas
de placa superior con inversiones tectonicas de largo plazo documentadas, para un régimen
puramente compresional, puramente extensional o bimodal. Se plantea que en el registro
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geoldgico coexisten las fallas normales e inversas, lo que sugiere un régimen bimodal, donde
temporalmente hay momentos del ciclo sismico de subducciéon que favorecerian un tipo de
mecanismo de ruptura en vez del otro, ademés de que hay diferencias en cuanto a la magnitud
que los eventos pueden alcanzar (asociado a la naturaleza de las tensiones y el material). Lo
anterior es consistente con la ausencia de strain intersismico y la magnitud de los eventos de
Pichilemu.

Para llevar a cabo un estudio exhaustivo del ciclo sismico de estas fallas, idealmente
se requeriria disponer de registros que abarquen miles de afios, lo que proporcionaria una
comprension mas sélida de su comportamiento a lo largo del tiempo. Sin embargo, debido a las
limitaciones en la obtencién de mediciones, este trabajo se basa en datos recopilados durante
un periodo de solo 3 anos en la fase intersismica. Por lo tanto, es mas preciso limitar nuestra
discusion a los periodos de las fases del ciclo sismico que se examinaron especificamente en
este estudio.
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Figura 5.1: Modelo conceptual multiescala que integra la deformacién ins-
tantanea y permanente a largo plazo en la Cordillera Costera en funcién del
ciclo sismico de subduccién. [a] Los datos de sismicidad y GPS muestran
ciclos de acortamiento intersismico, convergencia-paralelo y extensién co-
sismica de la placa superior. [b] Los tres graficos muestran la evolucién del
esfuerzo de corte (7y y Tg son para fallas normales e inversas respectivamen-
te) en escalas de tiempo neotecténicas en las fallas de la placa superior para
diferentes escenarios cinematicos de fallas. Esfuerzo cortante cero significa
"niveles ambientales". Los circulos blancos indican un terremoto. Las lineas
de puntos con un signo de interrogacién en los paneles superior y central
representan el escenario de incrementos potenciales de tensién de Coulomb
de falla normal negativa (o falla inversa positiva) en estructuras de placas
superiores correctamente orientadas y ubicadas con respecto a las tensio-
nes de compresion impuestas por una evento megathrust. Figura original de
Aron Melo (2014).

En particular, en la Figura 4.1.a se observa la serie de tiempo intersismica, en la cual se
aprecia que la velocidad acumulada en la zona de interés durante el periodo de estudio es
menor a 1 [cm/ano|. Esto significa que, durante los 3 anos previos al terremoto de Maule, no
se registr6 deformacion medible, por sobre la incertidumbre de los datos (0.5 [cm/ano], Fig.
4.1.b) en la zona de estudio. Entonces, es probable que la activacién de estas fallas haya sido
el resultado del cambio de esfuerzos en la corteza provocado por el megaterremoto de Maule.
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5.2. Cosismico

Sobre la sefial cosismica estudiada, algo interesante de discutir es que la primera falla
explica bastante bien la mayoria de la senal de deformacién causada por la Serie de Pichilemu
observada con InSAR. Lo anterior es posible observarlo en la Figura 4.11, donde al comparar
Fig.4.11.a. con Fig.4.11.b. vemos que la senal tiene practicamente la misma forma o patréon
de deformacion, lo que se traduce en un residual (Fig.4.11.c.) que es un orden de magnitud
menor que el tamano de la senal estudiada. Para el caso del interferograma ENVISAT se ve
una mayor pérdida de coherencia en ciertas zonas debido a que trabaja en banda C, pero
aun asi el residual estimado es de la misma magnitud que con ALOS. Otros estudios de
las mismas fallas y eventos sismicos (por ej. Jara-Munoz et al. (2022)) han senalado que la
magnitud de deslizamiento de la segunda ruptura es al menos 1 orden de magnitud menor
que la primera, por lo que al ajustar los modelos ésta no tendria un gran efecto sobre los
resultados.

Cuando comparamos los resultados de los mecanismos focales obtenidos para la prime-
ra falla en este estudio con estudios previamente publicados (por ej. Ryder et al. (2012);
J. A. Ruiz et al. (2014); Jara-Munioz et al. (2022)) y los proporcionados por el Global CMT y
USGS, se puede observar en la Figura 4.12 que todas las soluciones para el primer evento de
Pichilemu muestran una variacion relativamente baja. Esto se refleja en una desviacién estan-
dar de strike de o = 3.65 y en dip de 0 = 3.88, lo que representa la variabilidad al comparar
resultados entre mecanismos focales calculados con datos telesismicos y/o geodésicos. Esto
indica que, al menos para la primera falla, al utilizar distintos métodos y tipos de datos, se
obtienen resultados muy similares, con una variacién estdandar relativa de o, = 2.57 % para
el strike y de 0, = 6.87 % para el dip. Por lo tanto, el mecanismo focal de la primera ruptura
de este estudio se encuentra dentro del rango de los resultados publicados. Las diferencias
podrian atribuirse al hecho de que en este estudio se modela la senal completa de InSAR
(de ambos eventos) mediante una sola falla, o que en otros estudios se utiliza como base el
mecanismo focal del GCMT y/o la geometria de las fallas se establece en funcién de la dis-
tribucién de sismicidad para una vista en corte (Ryder et al., 2012). Es importante destacar
que en este estudio se utiliza una inversion no lineal con un amplio rango de parametros,
incluyendo el strike y el dip. En resumen, la solucion encontrada en este trabajo se considera
una buena aproximacion a la geometria de la falla real y no asume una geometria a priori en
base a otras observaciones.

En cuanto al modelamiento cosismico conjunto (Fig. 4.13), es importante senalar que las
diferencias entre un modelo y otro pueden darse debido a que algunos tipos de datos contienen
mayor o menor nivel de detalle sobre cémo es la ruptura, lo cual responde al componente
de frecuencia de la senal (seccién 4.5.3, Figura 4.5.10 en Stein y Wysession (2003)). Esto
incluye la cantidad de momento sismico liberado, las dimensiones espaciales de la ruptura y
su evolucién temporal. Para ilustrar esto, la Figura 5.2 presenta un esquema cualitativo de
diversos tipos de datos, destacando su sensibilidad y, por ende, la informaciéon que aportan
en las distintas dimensiones que definen una ruptura sismica

En el caso de los datos telesismicos, aportan informacion crucial sobre la dimensién tem-
poral de la ruptura. Por otro lado, InNSAR proporciona informacion valiosa sobre el momento
sismico y la dimension espacial de la ruptura. Por tltimo, el GNSS estatico mejora el nivel de
detalle en la informacién relacionada con el momento sismico. Como resultado, el conjunto
de datos utilizado en esta inversion se complementa de manera efectiva. Sin embargo, es im-
portante senalar que la inclusién de otros tipos de datos (ej: GNSS continuo, acelerogramas,
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mereogramas) podria potencialmente mejorar la resolucién de la inversion.
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Figura 5.2: Esquema cualitativo sobre la resolucion de distintos tipos de da-
tos en cuanto a momento sismico, dimensiones espaciales y comportamiento
en el tiempo. Figura obtenida por comunicaciéon personal.

Un aspecto adicional a tener en cuenta en la resoluciéon de la inversion es la disponibilidad
de datos y estaciones. Es importante destacar que para este trabajo durante el proceso de
ajuste del modelo, resultaba imposible lograr un ajuste adecuado utilizando inicamente datos
telesismicos y GPS, ya que con solo tres estaciones GPS, no fue posible definir con claridad
la ubicacién precisa de la falla debido a la falta de resoluciéon espacial. Sin embargo, al
incorporar datos InSAR en la inversion, se obtuvo un ajuste mucho més preciso. Vale la pena
mencionar que el parche de bajo deslizamiento en la Figura 4.13 podria ser un artefacto
numérico (data smearing) del modelo. No obstante, también podria indicar que se requiere
una mayor cantidad de datos en campo cercano para captar ese nivel de detalle en el modelo.

El ajuste de los datos InSAR, como se muestra en la Figura 4.16, exhibe un residual
mayor para los datos ALOS en comparacion con los datos ENVISAT. Esta diferencia es
consistente con la banda de frecuencia en la que operan ambos instrumentos. Una explicacion
para la magnitud elevada de los residuales radica en el hecho de que ambos interferogramas
capturaron tanto los eventos de Pichilemu como una porcion de la fase postsismica. Otra razon
para la diferencia de residual puede deberse a los interferogramas no cubren la misma &rea.
Por lo tanto, al modelar iinicamente el primer evento, es esperable una diferencia sustancial
que se refleja en el residual. Este residual, en ultima instancia, podria ser utilizado para
modelar la segunda ruptura en una inversiéon conjunta.

Asimismo, la misma explicacién se aplica a la comparacién entre las magnitudes de mo-
mento obtenidas en la inversién conjunta (6.86 Mw) y la inversién basada tnicamente en
datos InSAR (6.95 Mw). Al no ponderar los datos InSAR con otros, se esté considerando la
combinacion de todas las sefiales presentes durante el periodo de registro para un solo evento,
lo que genera esta diferencia en el calculo.

Para la segunda falla, se dispuso tinicamente de datos telesismicos. Siguiendo la explicacién
ofrecida para la Figura 5.2, esto implic6 una resoluciéon espacial y del momento sismico
relativamente baja. A pesar de esta limitacién, la magnitud del momento sismico calculada
(como se muestra en la Figura 4.20) resulté ser muy cercana a la informada por el Global
Centroid-Moment-Tensor (GCMT), que fue de 7.0 Mw, versus 6.96-6.97 Mw.
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En general, en todo el mundo, los valores de magnitud del momento sismico obtenidos
por GCMT vy el valor de magnitud (Mw) de la fase W concuerdan estrechamente para los
terremotos, con una variacion maxima de alrededor de 0.3 (Hayes, Rivera, y Kanamori,
2009). Este nivel de variacién es coherente con los resultados encontrados, por ejemplo, para
la magnitud de momento de 6.76 Mw del segundo evento en el estudio de Ryder et al. (2012).

Teniendo en cuenta todo lo anterior, resulta evidente que el modelamiento de eventos
sismicos en fallas activas se beneficia enormemente de la disponibilidad de diversos tipos de
datos que permiten constrenir diferentes parametros de la ruptura y la geometria de la falla.
En un primer orden, los datos telesismicos y los datos InNSAR son herramientas globales con
mediciones disponibles de manera abierta que permiten obtener datos practicamente de toda
la superficie terrestre, pero con desventajas en ciertos aspectos abordados previamente.

Sin embargo, para obtener un entendimiento méas detallado del movimiento y la deforma-
cion, es esencial contar con redes de instrumentos en el campo cercano. El Centro Sismologico
Nacional de Chile (CSN) cuenta con una Red Sismoldgica, una Red Geodésica y la Red Na-
cional de Acelerdgrafos. Ademas, se pueden emplear otros tipos de instrumentacion para el
estudio y monitoreo de fallas, segtin las recomendaciones del USGS. Entre estos instrumentos
se encuentran los Creepmeters, que miden el deslizamiento de la falla registrando el despla-
zamiento entre dos pilares ubicados en lados opuestos de la falla, separados por unos 30
metros. También se utilizan Strainmeters o medidores de tension, que se instalan en pozos y
monitorean el cambio en la tensién de la corteza cerca de fallas activas y volcanes, relacio-
nado con el deslizamiento de las fallas, terremotos y actividad volcénica. Otro instrumento
util es el tiltmeter o inclindmetro, un dispositivo altamente sensible utilizado para medir la
inclinacién (rotacién) del suelo cerca de fallas y volcanes, causada por el deslizamiento de las
fallas y el levantamiento volcanico. Estos instrumentos se instalan principalmente en pozos
para aplicaciones de monitoreo de la corteza terrestre. Aunque la adquisicion e instalacién de
estos instrumentos puede requerir una mayor inversion de capital y recursos humanos, son
herramientas que deben ser consideradas, especialmente en lugares de alto interés cientifico
0 en areas con un mayor riesgo asociado.

5.3. Postsismico

En relacion a la comprensién de la deformacién postsismica después de grandes terremotos
en zonas de subduccion, ésta se complica por los efectos combinados de la relajacién viscoe-
lastica de las tensiones inducidas por grandes terremotos en el manto superior y el afterslip
(Wang et al., 2012; Hu et al., 2016). Para este caso en particular, los terremotos estudiados
no tienen la suficiente magnitud para causar perturbaciones de este tipo en el manto, por lo
tanto no se manifiesta con la misma escala temporal que el afterslip.

El afterslip ha sido interpretado como la respuesta friccional de la falla al incremento de
tension inducido por el terremoto en el area que rodea el deslizamiento cosismico (Marone
et al., 1991; Perfettini y Avouac, 2004a, 2004b; Tissandier et al., 2023). Para casos como la
deformacién postsismica del Terremoto de Tohoku 9.0 Mw del 2011, donde se ha registrado
con una alta resoluciéon en términos espaciales y temporales, es posible distinguir mejor las
contribuciones individuales de estos dos procesos postsismicos (por ej., Hu et al. (2016); Sun
et al. (2014)).

Segtin Hu et al. (2016), durante un terremoto en la zona de subduccién las tensiones libera-
das de la zona sismogénica se transfieren a las areas circundantes que resisten la propagaciéon
de la ruptura cosismica. Después del terremoto, la relajacion resultante y la transferencia de
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tensiones a lo largo de la falla provocan un deslizamiento asismico que decae logaritmicamente
en el tiempo (por ej: Marone et al. (1991); Perfettini y Avouac (2004a)).

Este comportamiento friccional de la falla se puede modelar explicitamente utilizando la
ley de rate- and state- friction (por ej., Ruina (1983); Dieterich (1994)). Bajo este marco
tedrico, las areas que experimentan afterslip siguen un régimen de rate-strengthening, lo que
significa que la friccion en la falla aumenta a medida que la velocidad de deslizamiento
aumenta (sliding velocity) (Avouac, 2015; Lay y Kanamori, 1981).

Al comparar la distribucién de deslizamiento en el plano de falla del modelo cosismico
obtenido mediante la inversién conjunta para la primera ruptura (Fig. 4.14.a) y el modelo de
deslizamiento postsismico calculado a partir de datos InNSAR (Fig. 4.21, stack de interfero-
gramas de 6 meses), se podria esperar observar, en la Figura 4.23, que el afterslip ocurriera
principalmente en los bordes (sobre y bajo) de la zona de deslizamiento cosismico. Sin em-
bargo, en esta comparacion, se nota que ambos parches de deslizamiento se superponen en la
region central del plano de falla. Ademas, el modelo de deslizamiento postsismico se extiende
mas alld de la zona central de la ruptura cosismica y abarca el espacio circundante.

Dicho patréon de deslizamiento postsismico no concuerda completamente con el compor-
tamiento tipico esperado, ya que generalmente se observa que el afterslip ocurre en areas
de la falla que rodean la ruptura cosismica, con poco o ningin deslizamiento dentro de la
propia zona de ruptura cosismica (Perfettini et al., 2010). Dicha discordancia puede deberse
a que se estan comparando inversiones de InSAR con respecto a inversiones conjuntas, que
cuenta con multiples componentes de frecuencia. Otra explicacién podria ser que el stack de
interferogramas postsismico es muy ruidoso para este analisis.

A pesar de esto, en algunos casos se ha registrado deslizamiento postsismico y réplicas
sismicas dentro de la zona de ruptura cosismica (Agurto et al., 2012; Bedford et al., 2013;
Johnson et al., 2012; Tsang et al., 2019). La comprensién detallada de la evolucién temporal
y espacial de la tasa de deslizamiento requeriria un estudio a largo plazo con una mayor reso-
lucion temporal, ya que la resolucion de datos utilizada en este estudio no permite delimitar
con precision la zona de deslizamiento en el tiempo. Se sugiere como alternativa remover la
senal de la fase postsismica del terremoto del Maule a datos GNSS, de alta frecuencia, en
campo cercano (ej: estacion LEMU), lo cual estd fuera del alcance de éste trabajo.

En lo que respecta a la magnitud del deslizamiento en el plano de falla, se observa una
marcada diferencia entre el modelo postsismico (Fig. 4.21) y el modelo cosismico conjunto
(Fig. 4.14.a). Durante la fase cosismica del primer evento, se alcanza un deslizamiento méa-
ximo de 3.1 [m], mientras que en la fase postsismica, que abarca un periodo de seis meses,
el deslizamiento es de solo 0.17 [m]. Esta diferencia en el deslizamiento equivale a aproxi-
madamente 20 veces menos en la etapa postsismica en comparacion con la etapa cosismica.
Ademas, en términos de la magnitud de la energia liberada en este periodo de tiempo, se
registra una magnitud de 6.1 Mw en comparaciéon con la magnitud cosismica de 6.86 Mw.
Estos valores, teniendo en cuenta la variabilidad inherente en los modelos y catalogos de
terremotos globales publicados, siguen las relaciones empiricas de escala entre el momento
cosismico y el momento postsismico. Esto apoya la hipétesis de Churchill et al. (2022) de que
el momento del afterslip aumenta con el momento cosismico.

En la Figura 4.8, para la fase postsismica, se esperaria observar una curva similar a la de la
funcién logaritmo, en donde la tasa de variacion de la posicion decae con el tiempo, similares
a las observables con datos GNSS (por ej., (Tissandier et al., 2023; Liu et al., 2022)), que
sugiere una dependencia logaritmica de la friccién de la falla con la tasa de deslizamiento,
como se observa en experimentos de friccién de laboratorio (Avouac, 2015) (rate and state
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friction). Es importante destacar que es posible que si se dispusiera de datos con un periodo
de observaciéon mas largo y mayor frecuencia de adquisicion, se podria captar con mayor
detalle este comportamiento (por ej., Hsu et al. (2006); Helmstetter y Shaw (2009)). En otras
palabras, aunque los datos existentes sugieren este comportamiento, la resolucién temporal
actual no permite observarlo con total claridad.

En el interferograma postsismico de la Figura 4.6, se observa una deformacién hacia la
costa, ubicada aproximadamente 20 kilémetros al norte de las fallas de Pichilemu. Es relevante
senialar que actualmente no se ha identificado la causa de esta deformacién, ni se puede
atribuir necesariamente a la presencia de las fallas de Puertecillo y Topocalma en la region.
La explicaciéon de esta sefial y su origen requieren una investigacion adicional que va mas
alla del alcance de este trabajo y podria plantear una oportunidad interesante para futuros
estudios.

5.4. Fallas normales

Las compilaciones globales de mecanismos focales de terremotos asociados a fallas nor-
males, con planos de falla claramente identificados, generalmente presentan angulos de dip
que oscilan entre 40° y 60° (Monigle et al., 2012). En raras ocasiones se han documentado
angulos menores, especificamente en el rango de 30°-40° (Doser, 1987; Jackson y White, 1989;
Abers et al., 1997; Collettini y Sibson, 2001), y atin menos comunes son los casos con dngulos
inferiores a 30° (por ej: Abers (2009); Collettini (2011)). Los resultados de los mecanismos
focales obtenidos para los terremotos de Pichilemu (Fig. 4.12) se encuentran en concordancia
con el rango tipico observado para fallas normales, con un dip de 57° para este trabajo.

Los terremotos de Pichilemu estudiados en este contexto, es decir, de un margen de an-
tearco de subduccién, difieren en varios aspectos significativos de otros terremotos asociados
a fallas normales que ocurren en margenes extensionales. Estas diferencias se deben, por
ejemplo, a la respuesta a diferentes regimenes de esfuerzos y a las condiciones geoldgicas
especificas de cada region.

Por ejemplo, en el caso de las fallas normales en el Tibet, se observan dip en un rango de
40 a 50° (Elliott et al., 2010), aunque también existen evidencias de fallas normales de bajo
angulo (<30°) (Monigle et al., 2012). En este contexto, la extensién de la meseta tibetana estd
fuertemente influenciada por fuerzas gravitacionales, lo que conlleva una relacion significativa
entre la liberacion del momento sismico y la elevacion de la superficie. Esta relacién refleja
principalmente la influencia de las fuerzas gravitacionales en la region (Elliott et al., 2010).

Del mismo modo, en el sur de Peri, segtin Dalmayrac y Molnar (1981), hay evidencia de
fallas normales recientes en la Cordillera Blanca del Pert a lo largo de planos con tendencia
aproximadamente N40°W | paralelos a la cadena Andina. En los Andes altos hay evidencia
clara de fallas normales recientes en planos aproximadamente paralelos a la cadena. Por
lo tanto, en altitudes bajas se produce un acortamiento de la corteza y estd presente una
compresion aproximadamente horizontal, perpendicular a la cadena. Sin embargo, en algunas
regiones a grandes altitudes hay extension de la corteza terrestre y la menor tension de
compresion es perpendicular a la cadena. Estas diferentes distribuciones de tensiones pueden
explicarse por las fuerzas de flotacion que surgen de la fuerza gravitacional del cuerpo que
actliia sobre las altas montanas y la raiz de la corteza asociada.

En contraste, la activacién de las fallas en la zona de Pichilemu esta estrechamente re-
lacionada con los ciclos de los grandes terremotos de subduccién. Ademas, se ha observado
que fallas en el margen continental han mostrado evidencias de comportamiento bimodal, es
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decir, han experimentado tanto fallamiento normal como inverso en los registros geolégicos
(Aron Melo, 2014). Esto subraya la complejidad de los factores tecténicos que influyen en la
actividad sismica de la regién de Pichilemu y resalta las diferencias fundamentales en compa-
racion con regiones caracterizadas por un régimen de extension como el Tibet. Cabe destacar
que no hay registros especificos sobre deslizamiento inverso en las fallas que rompieron el 11
de marzo de 2010 en Pichilemu.

En el caso de los Apeninos, se ha observado una historia tecténica caracterizada por un
proceso de inversion positiva. Inicialmente, se formaron fallas normales y escarpes controlados
por fallas. Sin embargo, con el tiempo, estas estructuras fueron deformadas por cabalgamien-
tos y pliegues relacionados (Scisciani et al., 2002). Este proceso de inversion tecténica ha
dado lugar a una compleja historia de deformacién en la regién de los Apeninos.

En los Apeninos centrales, un ejemplo relevante es el terremoto de L’Aquila (2009) de
magnitud 6.3 Mw. Este terremoto se describe principalmente como un evento de fallamiento
normal con un dip de aproximadamente 49-54°; segtin diversas fuentes (Walters et al., 2009).
Se ha estimado que la contribucién del afterslip en este terremoto es de hasta el 7% de
la liberacién del momento del sismo principal (Cheloni et al., 2010). Esta contribucién del
afterslip concuerda de manera notable con la relacion del momento sismico calculado para
las fases cosismicas y postsismicas de la Serie de Pichilemu. Por lo tanto, una vez que ocurre
el deslizamiento, no guardan grandes diferencias con las fallas en el Tibet o los Apeninos.

En cuanto a la existencia de precursores para los terremotos de fallamiento normal en
margenes extensionales, segin (Doglioni et al., 2015), estos podrian ser desencadenados, por
ejemplo, por un ligero hundimiento de la pared colgante detectado por datos InSAR o el
aumento de la liberacion de fluidos y el incremento de la presién de poro en profundidad, lo
que cataliza el inicio de la inestabilidad.

Para el caso de las fallas de Pichilemu (fallas ciegas), que posiblemente desencadenaron su
deslizamiento debido al terremoto del Maule, es dificil determinar una serie de caracteristicas
que sean escalables a una generalidad, ya que el tinico caso de estudio directamente com-
parable es el de Japén, donde la actividad postsismica del terremoto de Tohoku (Imanishi
et al., 2012) presumiblemente desencadené el deslizamiento de una falla normal con ruptura
superficial. Si se contara con mas casos de estudio de este tipo de eventos, se podria estudiar
la posibilidad de que existiera algtin tipo de senal precursora. Sin embargo, segtin lo visto en
este trabajo, al menos en los 3 anos previos a la Serie de Pichilemu, no se detecté deformacién
con InSAR sobre el nivel de incertidumbre de los datos. Por lo anterior, no es posible realizar
conclusiones robustas al respecto, aunque la evidencia a la fecha puede sugerir que no.
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Capitulo 6

Conclusiones

Las series de tiempo junto con los modelos de deslizamiento y ruptura cinematica han
proporcionado valiosas interpretaciones de las caracteristicas de las distintas fases del ciclo
sismico de las fallas de Pichilemu durante el periodo de estudio.

Un hallazgo significativo es que las fallas de Pichilemu no acumulan deformacién medible
con InSAR, sobre el nivel de incertidumbre de los datos, durante la etapa intersismica (2007-
2010). Esto destaca la importancia de la monitorizacién de deformaciones pre-sismicas en la
region.

La geometria de la falla principal se pudo determinar directamente a través de datos
InSAR, lo cual es una ventaja en zonas con poca instrumentacion en tierra. Los parametros
del modelo InSAR resultaron en una magnitud de 6.95 Mw, 135° de strike, 57° de dip, y un
deslizamiento de 2.7 [m]. La magnitud obtenida en la inversién cosismica conjunta fue 6.85
Mw con un deslizamiento maximo de 3.1 [m]. La discrepancia en magnitudes entre el modelo
cosismico InSAR y conjunto podria deberse al registro parcial de la fase postsismica por los
interferogramas.

Los resultados del mecanismo focal, determinados por este estudio, se encuentran en
concordancia con el campo de esfuerzos esperado, ademés de que al compararlo con otros
estudios, se obtiene una variacién estandar relativa de o, = 2.57% para el strike y de
o, = 6.87% para el dip, por lo que la solucién encontrada en este trabajo se considera una
buena aproximacion a la geometria de la falla real y no asume una geometria a priori en base
a otras observaciones.

Ademas, se generaron modelos para el segundo evento utilizando datos telesismicos, calcu-
lando magnitudes de 6.96-6.97 Mw y deslizamientos maximos de 2 a 3 [m] a partir de cuatro
mecanismos focales previamente publicados.

El andlisis de la deformacién postsismica revelé que la magnitud de dicha deformacién (—
0.1 [m]) resulté en menos de una sexta parte de la deformacién de la fase cosismica (- 0.6
[m]). Ademas, la razon entre el momento sismico liberado en la fase cosismica es 15 veces
mayor en comparacion al periodo postsismico.

Existe complejidad en cuanto a los factores tectonicos que influyen en la actividad sismica
de la region de Pichilemu, donde el fallamiento normal de estas fallas, en un ambiente compre-
sivo, esta estrechamente relacionado con los ciclos de los grandes terremotos de subduccion.
Lo anterior contrasta con las caracteristicas de regimenes extensionales como en el Tibet o
los Apeninos. Aunque, a pesar de las discrepancias, una vez que ocurre el deslizamiento de
fallamiento normal, no guardan grandes diferencias en cuando a la magnitud de momento
sismico ni proporcion de deslizamiento entre las fases co- y post-sismicas.

1)



El tipo de datos y su disponibilidad desempenan un papel crucial en el modelamiento
de la fuente sismica, y la combinacién de datos geodésicos y sismoldgicos se revela como un
enfoque complementario para una comprension mas completa del fenémeno estudiado.

Como continuaciéon de este estudio, se sugiere modelar ambos eventos de la Serie de Pichi-
lemu con interferogramas cosismicos para mejorar la resolucién del modelo y utilizar datos
GNSS continuos de las tres estaciones disponibles.
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