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RESUMEN de la tesis de Atilio Arturo Aste Evans, presentada como requisito parcial
para la obtencion del grado de MAESTRO EN CIENCIAS en OCEANOGRAFIA FISICA.
Ensenada, Baja California. Agosto del 2003.

Optimizacién del Sistema Regional De Alerta De Tsunamis en Peri
Mediante la Detecciéon Temprana y la Simulacién Numeérica

Resumen aprobado por: // / % '

Dr. Modesto Ortiz Figueroa
Director de Tesis

Se desarrolla una metodologia que permite evaluar en pocos minutos la alerta de
tsunamis regionales empleando un universo de funciones de Green o tsunamis sintéticos
previamente generados a partir de un conjunto de funciones impulso o sismos prototipo
localizados a lo largo de las zonas de subduccion del Pacifico Oriental. Los tsunamis
sintéticos se calcularon con un modelo numérico de propagacion de tsunamis que resuelve
en diferencias finitas las ecuaciones hidrodindmicas de ondas largas en aguas someras. La
prediccién de alturas y tiempos de arribo de un posible tsunami se estima mediante la
superposicién lineal del conjunto particular de funciones de Green correspondiente al 4rca
de ruptura. La magnitud de la dislocacién cosismica y la localizacién del drea de ruptura se
estiman mediante el andlisis inverso de observaciones tempranas del tsunami en la
vecindad de la regién de generacién. Esta metodologia se disefié en base a la experiencia
del mega-tsunami de Chile del 22 de mayo de 1960. Las observaciones regionales de este
mega-tsunami en los marcogramas de 6 puertos del Norte de Chile, y la simulacion
numérica de este tsunami, se emplearon para sustentar la factibilidad de optimizar el
Sistema Regional de Alerta de Tsunamis en Perd. El analisis detallado de las observaciones
de este tsunami permitié determinar en forma independiente tanto la localizacion del drea
de ruptura como la magnitud de la dislocacién cosismica. Como un complemento para
optimizar el sistema regional de alerta de tsunamis, se describe la metodologia para
elaborar mapas de riesgo de inundacion por tsunamis sintéticos potenciales, calculados a
partir del universo de funciones de Green para una localidad particular.

Palabras clave: Mega-tsunami de Chile del 22 de mayo de 1960, Simulacién numérica de
tsunamis, Universo de funciones de Green.



ABSTRACT of the thesis presented by Atilio Arturo Aste Evans as a partial requirement
to obtain the MASTER OF SCIENCE degree in PHYSICAL OCEANOGRAPHY.
Ensenada, Baja California, Mexico. August 2003.

Optimization of a Regional Tsunami Warning System in Peru by means
of Early Detection and Numerical Simulation

A fast preliminary method for the evaluation of regional tsunami warnings is developed by
using a universe of Green’s functions or synthetic tsunamis previously generated starting
from a group of impulse functions or prototype earthquakes that may occur along the
Pacific coast of Central and South America. The synthetic tsunamis were calculated using a
numerical model of tsunami propagation that solves in finite differences the hydrodynamic
equations of long waves in shallow waters. The prediction of heights and times of arrival of
a possible tsunami is obtained from a linear superposition of the specific group of Green’s
functions corresponding to the rupture area. The magnitude of the coseismic dislocation
and the location of the rupture area are estimaied from the inverse analysis of early
observations of the tsunami in the vicinity of the generation region. This methodology was
designed based on the experience of the Chile mega-tsunami of May 22, 1960. The regional
observations of this mega-tsunami in the tide gauges of 6 ports of the north of Chile, and
the numeric simulation of this tsunami, were used to sustain the feasibility of optimizing
the Regional Tsunami Warning System in Peru. The detailed analysis of the observations of
this tsunami allowed the determination of the rupture area and the magnitude of the
coseismic dislocation. As a complement to optimize the Regional Tsunami Warning
System, a methodology is described to elaborate maps of flood risk for potentials synthetic
tsunamis, calculated from the universe of Green’s functions for a particular location.

Keywords: May 22, 1960 Chile Mega-tsunami, tsunamis numerical simulation, Universe
of Green’s functions.
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INTRODUCCION

Los tsunarnis son ondas gravitatorias libres que se propagan en el océano. Su origen
obedece a una deformacién sibita de una porcién extensa de la superficie del océano que
se puede originar por una dislocacién siibita del fondo marino. El origen de la dislocacion
puede ser sismo-tecténico o por deslizamiento de grandes masas de sedimento en el tatud
continental. Los tsunamis también se pueden originar por la caida de meteoritos de gran -
tamafio en ¢l océano, ecrupciones volcdnicas submarinas y explosiones nucleares. Es
condicién fundamental para que se origine un tsunami que la fongitud de onda de la
deformacion inicial de ta superficie del océano sea mucho mayor que su profundidad en la
regién de generacion. La longitud de onda de los tsunamis se ha estimado de decenas a
cientos de kilémetros. El hecho de que la longitud de onda sea mucho mayor que la
profundidad del océano ha permitido estudiar la propagacién de tsunamis empleando
ecuaciones que representan la propagacién de ondas en aguas SOmeras O de poca
profundidad en comparacién con la longitud de onda. En mar abierto la velocidad de
propagacién de un tsunami es de aproximadamente 700 km/hora. Esta velocidad de
propagacién y el hecho de que no s¢ puede predecir el lugar y el tiempo en el que se
originard un tsunami, han hecho dificil la emisién y evaluacion de alertas tempranas de

prevencién de riesgo de inundacion por tsunamis.

Tsunamis grandes y mega-tsunamis
La naturaleza nos ha demostrado su capacidad para generar sismos con magnitud

mayor de 8.5 grados en la escala de Richter. Los ejemplos mds recientes son los sismos de



Chile de 1960 (Mw 9.5, Kanamori and Cipar, 1974) y de Alaska de 1964 (Mw 9.2; Spaeth
and Berkman, 1965). Ambos sismos originaron mega-tsunamis, denominados de esta
manera por la gran longitud del drea en donde se generaron (mayor a 400 Km} y por causar
destruccién tanto en la region de generacién como a miles de kilémetros de ésta. Enel caso
del mega-tsunami de Chile de 1960 no se emitié alerta alguna y las consecuencias fueron
devastadoras en Hawai y en Japdn. Los dafios ocasionados por esic tipo de tsunamis
justificaron desde 1948 la creacién de Sistemas de alerta de tsunamis en el pacifico,
conformados por centros de alerta de tsunamis en diferentes paises (Japén, Nueva Zelanda,
Australia y Estados Unidos). Estos centros de alerta se limitan a verificar que se ha
generado un tsunami y a informar con prontitud a las autoridades correspondientes.
Afortunadamente a la fecha no se han reportado mega-tsunamis a partir de 1964, pero no

por ello debemos ignorar la posibilidad de que ocurran en el futuro.

No menos destructivos y méds frecuentes han sido los tsunamis grandes generados
por sismos con magnitud aproximada de 8 grados. Ejemplos de éstos son: El tsunami de
México en 1985 (Anderson et al., 1986); Nicaragua, 1992 (Satake et al., 1993); Isla Las
Flores Indonesia, 1992 (Yeh et al., 1993); Shikotan, 1994 (Kikuchi and Kanamori, 1995);
Jalisco, 1995 (Ortiz et al., 1998); Camand 2001 (Okal et al., 2002). Estos tsunamis han
concentrado su poder destructivo en la regién de generacion sin causar dafios materiales en
las regiones aledafias a distancias de decenas de kilémetros de la region de generacién. Sin
embargo, a distancias remotas han ocasionado pérdidas econdmicas pof el cese de

actividades debido a la incertidumbre en la estimacion de ]a altura del tsunami. Este es el



caso de la alerta emitida para el tsunami de Shikotan del 4 de octubre de 1994, el cual
causé temor en las costas de Norteamérica, Centroamérica y Sudamérica debido a la falta
de un criterio para evaluar el riesgo de inundacién; en el Estado de California se ordeno la
evacuacién de las zonas costeras bajas y el cese de actividades ocasiond pérdidas
econémicas por 30 millones de dblares (Lander and Yeh, 1995); en Tijuana, Baja-
California, México hubo casos de auto-evacuacion ocasionada por las noticias del vecino
estado de California, Estados Unidos. Afortunadamente, la altura de este tsunami en las

_costas de Norteamérica fue aproximadamente de 10 cm (Ortiz et al., 2000a).
Antecedentes de tsunamis en Pera

En las costas de Perti se han originado al menos 43 tsunamis a partir del afio 1582
(Tabla I, de Okal et al., 2002). De estos tsunamis, 14 han causado dafios materiales y 10 de
ellos han ocasionado pérdida de vidas. En el sur de Peri, a los tsunamis originados por los
sismos de los afios 1604 y 1868 se les puede clasificar como mega-tsunamis, debido a la
destruccién que causaron tanto en Perd como en Japén, Hawai y Nueva Zelanda. La
inundacién por ambos tsunamis alcanzd al menos 15 metros de altura en una franja de
aproximadamente 650 kilémetros a lo largo de la costa sur de Perd. Los sismos de 1604 y
1868 han sido considerados a su vez eventos rccurreﬁtes que definen un lapso durante el
cual se originan sismos grandes pero de menor magnitud a lo largo de la misma zona de
subduccién (Dorbath ef al., 1990; Swenson and Beck, 1996). Recientemente, en esta
misma regién dei sur de Pert, ocurrié el sismo de Camané del 23 de junio del 2001 que

originé un tsunami grande localmente destructivo con alturas de inundacién de 3 a7 metros



en una franja de 160 kilémetros a lo largo de la costa (Okal et al., 2002; Dengler ez al.,
2003). Este tltimo tsunami no causé dafios regionales, sin embargo, ocasiond gran
incertidumbre a cientos de kilémetros de la regién de generacién tanio en las costas de
Chile como en las costas de Perti, Ecuador y Colombia. Cabe mencionar que inicialmente
el Centro de Alerta de Tsunamis en Hawai (PTWC) reporté una magnitad (M) de 7.6
grados, motivo por el que no se alerté a las poblaciones de Centro América y del sur de
Meéxico. Horas después se verificé que la maénitud habia sido 8.4 grados. Debido a este
error en la estimacién inicial de a magnitud del sismo no cundi6 el panico en la regién,

pero de haberse originado un tsunami los habria encontrado desprevenidos.

Objetivo y justificacién de la tesis

La experiencia de! tsunami de Camana-2001, entre otras, hace notar la falta de un
criterio adecuado para evaluar la alerta de tsunamis. Este hecho constituye la motivacion
para investigar la posibilidad de crear una metodologia cuyo objetivo es minimizar la
incertidumbre en la estimacién del riesgo de inundacién por tsunamis regionales en Peru.
En el caso de P¢rﬁ se consideran tsunamis regionales los generados en las zonas de
subduccién del Pacifico Oriental desde los 60° S hasta los 20° N. A los generados fuera de

esta region sc les considera tsunamis distantes o transoceanicos.

Para sustentar la necesidad de contar con una metodologia que permita evaluar con
prontitud Ia alerta de tsunamis regionales, imaginemos la posibilidad a futuro en la que nos
enteramos que ha ocurrido un sismo de magnitud mayor de 8.5 grados en alguna region del

Pacifico Oriental. Al recordar la experiencia del mega-tsunami de Chile de 1960,



podriamos afirmar que al menos durante 20 horas (tiempo aproximado en el que un
tsunamti se propaga de Chile a Japdn) se interrumpirfan las actividades en todas las regiones
costeras de la cuenca del Pacifico, ocasionando a su vez cuantiosas pérdidas econdémicas
adn en ausencia de dafios por tsunami. Aun cuando los mega-tsunamis oCurren Con menor
frecuencia que los tsunamis grandes, es importante contar con una metodologia adecuada
para evaluar la alerta de estos tsunamis en funcién de alturas de ola esperadas. Esta
evaluacion es necesaria para tomar decisiones peﬁinentes a tiempo en caso de promover
una evacuacién o para evitar evacuaciones innecesarias que consecuentemente generan

pérdidas econdmicas,

Esta investigacién se presenta en 4 secciones. En la primera seccion se describen las
ecuaciones que gobiernan la propagacién de tsunamis, asi como el método de integracion
numérica de estas ecuaciones, En la segunda seccién se simula numéricamente el mega-
tsunami del sur de Chile del 22 de mayo de 1960 considerando el mecanismo focal
propuesto por Kanamori y Cipar, 1974. Los resultados de la simulacién se comparan con
las observaciones de este tsunami en los mareogramas del norte de Chile. El objetivo de
esta comparacién es la validacién del modelo numérico de propagacién de tsunamis para el
caso de mega-tsunamis. En la tercera seccién se investiga la factibilidad de utilizar un
método inverso para estimar la condicién inicial de mega-tsunamis regionales a partir de
sus observaciones, empleando como prototipb el mega-tsunami generado por el sismo de
Chile del 22 de mayo de 1960. En esta seccién se subdivide el plano de falla en segmentos

con dimensiones adecuadas para simular tsunamis grandes y mega-tsunamis. En la cuarta



seccion se plantea la metodologia para optimizar la evaluacion de una alerta de tsunami
empleando el método inverso y la superposicion lineal de funciones de Green para
minimizar la incertidumbre en la estimacién de alturas y tiempos de arribo de tsunamis

grandes y mega-tsunamis.



Tabla I: Tsunamis locales histdricos en la regién de Peri 3.5 ° - 18.6° S (Segtin Okal er al., 2002)

Date Epicenter Magaitude Peak Runup Comments Source
Lat°S Lon °W My M My (meters)
Jan 22,1582 | 17.0 720 75 7.7-80 [1-2 (7 at Islay Ne damage reported 1
July9,1586 (122 717 8.1 83 8.5 up to 24 at Callao Damage to Caliao, 20 deaths 12,3
Nov 24, 16041 170 720 8.7 8.4 8.8-90 juptol6at Arica Damage to Arica, Camand, Pisco, 74 deaths 12,3
Sep 16, 1615 j 18.2 710 7.9 4 at Arica No damage reported 2.3
May 7, 1647 | 14.2 757 8.5 2.8 at Callao Damage at Arica, at least 14 deaths 2,3
Jun 16,1678 | 105 780 |7.7-80 82 85 {5{(MatPisco No damage reported 1.3
Mar 10, 1681 | 185 70.3 7.5 observed at Arica No damage reported 3
QOce 20,1687 | 135 765 8.4 85 8.58.8 |5-16mat Callzo Damage Puerte Caballas to Callao; 500 deaths 1,23
Aug22, 1715 185 703 75 observed at Arica No damage reported 23
Mar27,1725{ l6.6 727 2.0 at Camand No damage reported 2.3
Qet 28, 1746 | 120 770 8.6 8.0 9.0-9.2 j24 at Caliao Major damage at Callao, 3800 (?) deaths 1,2
May 13, 1784 16.8 720 8.4 8.0-8.4 |2-4 Camani to llo No damage reported 1
Dec1,1806 {121 771 75 1 No damage reported 2.3
May 23, 1847( 12,1 771 2 No damage reported 2.3
Apr23, 1860 | 120 771 0.7 at Callao No damage reported 2,3
Jan 8, 1865 120 771 2.0 at Callao S deaths and damage at Callao 2.3
Aug 13, 18681 18.6 71.0 88 8.8 3.9 15 - 18 Arica to Chala [|Great Pacific-wide tsunami, 1,000's of deaths 12,3
Oct 2, 1868 17.0 725 1.0 at Talcahuano No damage reported 2.3
Aug 19, 1869 | 16.0 735 6.5 observed No damage reported 2
Aug 24, 1869 | 186  70.0 74 2 at Arica Damag in Arica, Iquigue 2,3
Aug21, 1871 | 13.0 710 7.0 2 No damage reported 2.3
Dec 12, 1908 } 140 780 8.2 2 No damage reported 23
Jul28,1913 | 17.0 740 740 0.7 at Mollendo No damage reported 23
Augd6, 19131 17.0 740 77 79 observed No damage reported 2,3
Jan 12,1914 | 120 T6.6 1.0 at Callao Damage at Callao 23
Feb 26, 1914 | 17.9 67.0 7.2 observed No damage reported 2,3
Jan 06,1922 { 165 73.0 7.0 7.2 observed No damage reported 2.3
Apr27,1928 | 13.0 695 6.7 observed No damage reported 2.3
Jul 18,1928 | 5.5 79.0 7.0 observed No damage reported 2.3
May 24, 1940} 105 77.0 8.1 8.4 82 BatCallao No damage reported from 1,2,3
Aug24, 1942 150 760 2.2 R.6 8.2 2 at Lomas Settlement flooded in Lomas 1,23
Dec 10,1950 { 146  76.3 740 0.7 at Pisco No damage reported 2.3
Feb 15,1953 1 120 775 55 0.7 at Chancay No damage reported 2.3
Dec 12, 1953 | 3.5 81.0 74 78 0.5 at Talara No damage reported 2.3
Jan 13,1960 | 158 728 7.8 0.25 Damage at Arcon 23
Nov 20, 1960 | 6.8 80.7 17 6.9 7.7 |9 at Pimental Lobos de Afuera Islands devastated, 3 deaths 2.3
Oct 17,1966 | 10.7 788 1.7 8.2 |3 atCasma $2 million(US) damage, 3 deaths 12,35
Sep 03, 1967 } 106 79.8 70 - 2 No damage reported 23
May 31, 197¢| 9.2 738.8 79 6.6 - 1.8 No damage reported 2,3
Oct 03,1974 { 123 778 19 8.1 8.1 1.8 at Calkao No damage reported 2,3
Feb 21, 1996 | 9.6 79.6 75 6.6 7.8 151 at Chimbote 12 killed, 57 injured in Chimbote 3.4
Nov 12, 19961 15.0  75.7 77 73 7.9 [0.35at Arica No damage reported 3.6
Jun 23, 2001 | 163 T73.6 8.4 82 8.1-837.25a Camand 86 dead/missing in Camana this rept
M; after Abe (1979)

sources: 1} Dorbath e al. 1990; 2) Lockridge, 1985; 3) HTDB, 2001; 4) Bourgeois ef al., 1999; 5) Lomnitz
and Cabre, 1968, 6) NEIC, 1996,



1. Ecuaciones que gobiernan la propagacion de Tsunamis

La longitud de onda de tsunamis generados en zonas de subduccién de placas
tecténicas se ha estimado de decenas a cientos de kilémetros (Ortiz, ef al., 2000a). El hecho
de que la longitud de onda del tsunami sea mucho mayor que la profundidad del océano ha
permitido estudiar la propagacién de tsunamis empleando ecuaciones que representan la
propagacién de ondas en aguas someras o de poca profundidad en comparacion con la |
longitud de onda. Estas ecuaciones han sido planteadas y estudiadas desde finales del siglo
XVII (Lamb, 1932), dando lugar, entre otros, a dos modelos de propagacion de ondas en
aguas someras empleados en tsunamis: El modelo de Boussinesq (Liu, ez al., 1995), en el
que se considera importante dispersién de onda por banda de frecuencia, y el modelo de
Aguas Someras (Pedlosky, 1979), en el que no se considera la dispersion por frecuencia.
Atn cuando la dispersién por frecuencia prescrita por el modelo de Boussinesq es un
mecanismo necesario y suficiente para simular la propagacién de tsunamis (Ortiz, ef af.,
2000a), 1a solucién numérica del modelo de Aguas Someras es adecuada debido a que la
dispersién intrinseca del método numérico es similar a la dispersién prescrita por

Boussinesq (Imamura, ef al., 1990).
1.1 El modelo de Aguas Someras
1.1.1 Ecuaciones primitivas

El modelo de aguas someras (Pedlosky, 1979) describe el movimiento de ondas

cuya longitud es mucho mayor que la profundidad del agua en donde se propagan. En este



modelo las aproximaciones de incompresibilidad del agua y de densidad constante reducen

la ecuacion de conservacion de masa a la ecuacién de continuidad de volumen:

LMy, (1)
ox oy oz

A su vez, la aproximacién hidrostdtica permite simplificar las ecuaciones horizontales de

conservacion de momento:

— U — Ve = g — 2
Ot ox Oy 8 ox p ®
5 T

LN Y 3)

En las ecuaciones (1), (2) y (3), ¢ representa el tiempo, ¥(x, y,7) representa la altura de la

columna de agua a partir del nivel de referencia z =0, g es la aceleracion de la gravedad,
u,v, son las componentes de la velocidad horizontal del campo de masa en las direcciones
ortogonales x,y, respectivamente, siendo w la componente vertical de la velocidad en fa

direccién z, mientras que 7./p y 7,/p representan la friccién en el fondo en las

direcciones x e y respectivamente, siendo 7, , 7, las componentes horizontales del

y
esfuerzo y p representa la densidad del agua. Note que el efecto de rotacién del planeta .
sobre la aceleracién horizontal (termino de Coriolis) no esta incluido en las ecuaciones (2)
y (3). Al respecto, Kowalik y Whitmore (1991), demostraron que ¢l termino de Coriolis no

es importante en la propagacion de tsunamis.



1.1.2. Ecuaciones de aguas someras integradas en la vertical

La aproximacién hidrostatica implica suponer que el campo horizontal de velocidad
es independiente de la profundidad, por lo que es conveniente integrar verticalmente las

&

ecuaciones primitivas (1, 2 y 3), con el objetivo de simplificar su solucion numérica.

Condicionando al fluido que estd en el fondo y en la superficie a permanecer tanto
en el fondo como en la superficie respectivamente, la ecuacién de ambas fronteras es

F(x,y,z,t) =0, consecuentemente:

d—F=§€+ua—F+v—6£+w£=0. (4)
dt ot Ox oy 0z

En el fondo, z = z,(x,y). Sustituyendo F =z —z, en (4).

%) e.
u('x’y!z{)) ZO +v(xay520) ZD““’W(x,y,Zo)ZO. (5)
ox oy
En la superficie, z = ¥(x, y.f). Lo que implica, segdn (4):
P uxr ) vy 02wy =0, ©
ot ox Sy

Integrando (1) desde el fondo hasta la superficie libre se obtiene:

Fou
Y Ox

2

v
dz+j%"y_dmw(x,y,‘y)-w(x,y,zﬂ)=0. (7)
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Expresando los dos primeros términos de (7) mediante las relaciones:

-g-j'udz =ulx ‘P)a—q’—u(x z )§§~°—+\P@dz (8)
é‘xZD e Ox » %o Ox EG@x ’

3% v Oz, oV

— | vdz =v(x, y,¥)— - v(x, ¥, 75 ) ——+ | —dz. 9)
ayi &y "oy J

De (5), (6), (7) y empleando las relaciones (8) y (9), se obtiene la ecuacion de conservacion

de masa integrada en la vertical:

+—=0, (10)
en la que:

¥
U = [udz = ufh(x, y) +n(x, .0,

2o

¥
V= Ivdz = v[h(x, ) +n(x, }’J)]a

h(-",}’)""“?(xs}’sf) :\F(xo)’st)—zg(%y),

siendo A(x,y) Ia profundidad media de la columna de agua y 7(x, y,7} la variacion del

nivel del agua con respecto al nivel de equilibrio en la superficie.

Siguiendo un procedimiento similar se integran las ecuaciones (2) y (3) desde el

fondo hasta Ia superficie libre:

i1



- 2 Z
v, 8(u +3[9_K)+gpa_ﬂ+%a UV =0, ()
oy D ox D'

(12)

donde, D =h(x,y)+n(x,y,1) y m = 0.025 es el pardmetro de rugosidad de Manning, el

cual es considerado constante en este estudio.

La expresién para los términos de friccién de fondo en las ecuaciones (11} y (12)
merece una explicacion breve: Antes de integrar verticalmente las ecuaciones (2)y (3), los
términos de friccién se expresan en funcién de la velocidad en analogia a la ley de friccion

cuadritica en un flujo uniforme (Dronkers, 1964):

.
LSS S B S A e (13)

s
p 2D p 2D

donde coeficiente de friccién (f) y el pardmetro de rugosidad de Manning (m) estan

relacionados por:

1/3
m= 12 (14)
2g

consecuentemente, los términos de friccién de fondo se expresan:

2

T 2
= grfu uu® +v? SE R LN FENNCS (15)
o, _ .

TJC
_/';' D D*?
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Los términos de friccién adquieren el aspecto presentado en la ecuaciones (11) v (12)

integrando las expresiones (15) desde el fondo hasta la superficie libre.

Es importante mencionar que los términos alineales (friccion y adveccion) se
omiten de las ecuaciones (11} y (12) cuando el tsunami s¢ propaga en mar abierto. En
profundidades mayores a 50 metros, tanto la friccién como los términos advectivos son
insignificantes en comparacién con los términos lineales (Shuto, 1991; Kowalik 1987).
Este resultado simplifica las ecuaciones (11} y (12) en la propagacion de tsunamis en mar
abierto y reduce significativamente el tiempo de cémputo empleado en la solucién

numeérica de las ecuaciones.

En el estudio de propagacién transocednica de tsunamis, ademds de omitir los
términos alincales, es conveniente expresar las ecuaciones (10), (11) y (12) en un sistema
de coordenadas esféricas con la finalidad de minimizar la distorsién por la curvatura de la

Tierra. El término de Coriolis se ha incluido por formalidad:

on 1 ou ©
on ov. .o =0 16
. Rcos(g’)[ = + Y (v cos(«f)} , | (16)
ou gh On
ou on _ 17
a Rcos(&) 84 e (7
V. 8M (18)

&  RoE
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donde U =uh(A,&) y V = vh(A,&) son respectivamente las componentes del flujo de masa
en las direcciones meridional (£) vy longitudinal (4); R es el radio del planeta; la fuerza de

Coriolis estd representada por f = 2Qsen(&), siendo ) la velocidad angular del planeta.

1.2 Integracion numérica del modelo de Aguas Someras
1.2.1. Modelo de Aguas Someras en diferencias finitas

En esta seccidon se resuelven numéricamente las ecuaciones lineales

unidimensionales correspondientes a las ecuaciones (10), (11) y (12) del modelo de Aguas

Someras. El objetivo es ilustrar la dispersién de onda que introduce el esquema numérico

de diferencias finitas centrales.

n+l

n+1/2
® 77412

h n
n Uj::> Uj+13

A JAY .ni+lf2

» X

Figura 1. Esquema de diferencias finitas centrales en una dimension y en tiempo,
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Las ecuaciones de aguas someras en una dimension y su representacién en diferencias

finitas centrales de acuerdo al esquema de la-Figura 1, se expresan:

an oU L wd g ] 1
91, Y g 5> g r-p ¢ n_ytl=0 19
or  ox Az [nﬁé nj%} [ e ] (19)
oU . on Ly _gels #0],05

+gh~—" =0 > ™M Uy F-n 2=0 20
o o At[ -vl x| Tt T .

La representacion exacta del primer término en diferencias finitas de la ecuacitn

(19) se obtiene completando la serie de Taylor:

1wt et e & (At ]2”' o'y
— Fo—_ = A —_—— | = ———— |
At l:nf% nf% } ot mzz‘; Qm+1DI 2 o

Aplicando este procedimiento, las ecuaciones en diferencias (19) y (20), se expresan:

QE__FQ_I_{,{_ o0 ___“l___“m (A{]?’m alm-?—]y? +[§£x— 2m 82m+1U _ 0 (21)
ot ax =l (2m+1)' 2 atlmﬂ 2 axlmﬂ !

UL B A" 87U Ax)zm R
nol, GO LAY g2)
o % ax ;(2m+1){[ J ot T8 2 ) el @

Las ecuaciones (21) y (22) son las ecuaciones diferenciales que representan a- las
ecuaciones en diferencias (19) y (20). Los terceros términos de (21) y (22), que se estin
agregando a las ecuaciones originales, son las expresiones de los errores nuImEricos

introducidos en la solucién numérica de las ecuaciones de aguas someras debido al

15



truncamiento de las series de Taylor en el esquema de diferencias finitas. Para examinar
estos errores en una sola ecuacién haremos uso de la siguiente aproximacion para las

derivadas de alto orden:

2l

% = _(@)3”‘“ oﬁ?m? . 23)

ot ox

De (21) y (22), empleando la relacién (23) se obtiene:

5277 6277 o 2 (A}C 2m ( . AI 2m: 62"”2”
__n_--;)«- —_— h —_— h [ S 1 e h el - 7 B — 0 ) 24
ar‘ g 6x2 g hi=l (21"1 + 1)' 2 \/’g AXJ ax-m-ﬁ ( )

Tomando en cuenta éinicamente el primer término de la serie en (24), ésta toma la forma:

2 Ax o’ B

o'n 8 A Y 18y
S gh il _op = |1 ghl T =0, 25
a e T8 8 _ @)

Bl tercer término en (25) representa la dispersién de onda que introduce el esquema
numérico. Es importante notar que este esquema numérico no introduce disipacién de

energia.

1.2.2 Dispersién de onda y el nimero de Imamura

Consideremos la expresién de la ecuacién de Boussinesq en una dimensién (Shuto, 191):

o'n

6277 gh3 64?]
et T3 o

n 7 0. 26
% T 3 oxt (26)
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El tercer término de (26) representa la dispersién de onda. Al comparar los terceros
términos de (25) y (26), la dispersién numérica en (25) resulta pricticamente igual a la
dispersién prescrita por la ecaacion de Boussinesq. El cociente entre estos dos coeficientes

es lo que se conoce como namero de Imamura, Im:

im = f{-(CFL)? | @)

“2n

donde CFL=.ghAt/Ax < 1, expresa la estabilidad de la solucién numérica (Courant-

Friedrichs-Lewy Condition). El nimero de Imamura, Im = 1, hace que la dispersién
numérica sea similar a la dispersién fisica prescrita por la ecuacién de Boussinesq.
Ciertamente es dificil mantener Im = 1 en batimetrias irregulares. Sin embargo, Shuto
(1991) y Satake et al. (1995), han demostrado que la solucién de las ecuaciones de aguas
someras, manteniendo el nimero de Imamura en el intervalo [0.6 < Im < 14], es

aceptablemente similar a la solucién de las ecuaciones de Boussinesq.

1.2.3 Esquema de diferencias finitas centrales en coordenadas esféricas

En este ejemplo se resuelven las ecuaciones lineales en coordenadas esféricas para
evitar errores inducidos por la curvatura de la Tierra cuando utilizamos dreas relativamente
grandes. En la Figura 2 se muestra el esquema de diferencias finitas centrales en

coordenadas esféricas. -
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Figura 2. Esquema de diferencias finitas centrales en coordenadas esféricas.

El conjunto de ecuaciones (16), (17) y (18), expresado en el esquema de diferencias finitas

centrales de la Figura 2, toma la forma:

PR .4 ur, -U", V" ,cos& | ~-V" cosé |
2 _ 2 1 j+L m j——l- J ,,Hl m+l Jone—— —
ﬂj,m ]?j,m + o 3 2 + ! 2 2 2 2 — 0 , (28)
At Rcosé,, AZ A&
Un+1 . Un h r:+l n+_1_
j+l,m j+—§— § j+u]-.m ?7 '+12m - 77 ’ mz
2 2 2 Sl Js — an (29)
At Rcosé, AA
VrH-l _Vn h n+£ n+i
j,m+l j+m—i—l g _,i.m-irl 7? . m2+i — ]7 R m2
2 24 2 i, im —fP ) (30)
At R A&

donde,



j+].m+-i _,i+1,m-; j.nH:}- Jome

l
Q:Z{Vli 1+V” 1+V” l+vr! 1},

t
P=_~ U?Il _*_[]‘I’l1 +Un1 _|_[]l!l .
4 j+;.m+l ja--;.m ju;‘mﬂ j—;,m

Las incégnitas 77, Uy V de (28), (29) y (30), quedan explicitamente expresadas:

Wj,mz :m,m5 “‘Rl‘:Un , —UT, VR cosd "_V;lm_l Cosfmwl} (3D
S .

f+—,m f—-m foms— mt—
i 73 S 2 2 2

i
n+l _ rym "y net
uty =U%, -Rh | (9,8, — M |+ R0 (32)
J+£|m J+£.m j+§‘m
rH»x nt
n+l _arn 7 2
V. i _V. 1 MR4hA i qj.m+l _nj,m _RSP’ (33)
Jatt— St — Jomt—
2 e .

donde,

As=AA=A&; R =AM/(Rcosé, AS); R, = gAt/(Rcosé,AS); Ry = 281Qsend,

R, = gAt/(RAs); Ry = 2A1Qsens, ., -
1.3 Modelo de propagacion de tsunamis

1.3.1 Descripcién del modelo de propagacién de tsunamis

El modelo de propagacién de tsunamis de Goto er al. (1997), consiste en la
integracién numérica de las ecuaciones (10), (11) y (12) del modelo de Aguas Someras 0

del conjunto correspondiente de ecuaciones (16), (17) y (18) expresadas en coordenadas
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esféricas. Las ecuaciones se resuelven en el esquema de diferencias finitas centrales
(Figura 1 o Figura 2) en un conjunto de mallas con difercn_tc resolucidén espacial
interconectadas dindmicamente. En mar abierto se emplean mallas gruesas o de baja
resolucién espacial donde se desprecian los términos alineales, mientras que cerca de la
costa se emplean mallas de alta resolucién espacial donde se consideran todos los términos

de las ecuaciones.

La condicién de frontera externa del modelo prescribe la radiacidn libre de ondas
hacia el exterior del dominio de integracién empleando la solucién de la ecuacidén de onda

a lo largo de las caracteristicas:
(U V== n./gh. (34)

El signo positivo o negativo en (34} se toma de tal manera que las ondas pasen libremente

por la frontera y salgan del dominio de integracién.

Una de las capacidades mas importantes de este modelo es el computo de la
inundaci6n o trepado de la ola en tierra en la malla de alta resolucion espacial. Si una celda
de la malla estd seca o sumergida se juzga en términos de la profundidad total de ia
columna de agua:

D= +h >0, lacelda esta sumergida, y si

D =75 +h <0, lacelda esta seca.
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Para un frente de la ola localizado entre una celda seca y una celda sumergida, el
flujo de agua a través del Ifmite entre las dos celdas se calcula si la altura de tierra en la
celda seca es mas baja que el nivel de agua en la celda sumergida.

1.3.2 Condicion inicial del tsunami

La condicién inicial del tsunami consiste en prescribir una deformacion vertical
instanténea de la superficie del mar suponiendo que ésta es igual a la deformacion vertical
cosismica del lecho marino. Esta hipétesis es vélida siempre que la velocidad de
propagacion del tsunami sea mucho menor que la velocidad de propagacién de la ruptura
sismica. A su vez, la deformacién vertical cosismica del lecho marino se calcula con
expresiones analiticas que describen la deformacién interna de un medio continuo debido al
deslizamiento relativo en discontinuidades o fallas geoldgicas. Algunas expresiones
analiticas o modelos de deformacién consideran discontinuidades con asperezas en las que

el deslizamiento no es uniforme en el plano de la falla o drea de ruptura. Estos modelos son
de gran utilidad para investigar el mecanismo de ruptura una vez que ha ocurrido un sisSmo.
En este caso, debido a que el estudio estd enfocado a la prevencidn de riesgo y a que no €s
posible predecir la distribucién de asperczas, se empleard el modelo de deformacion de
Mansinha y Smylie (i97i), que consiste en considerar un medio continuo isotrépico donde
el deslizamiento o dislocacién es uniforme en el area de ruptura. En este modelo de
deformacién se prescribe 1a magnitud y la direccidn de la dislocacion sobre un plano de
falla rectangular, asi como el rumbo, el echado y 1a profundidad del extremo superior de la
falla. En la Figura 3 se describen los parimetros empleados en ¢l modelo de dislocacién y

en las Figuras 4a,b se ilustra, a manera de ejemplo, el campo de deformacién vertical de la
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superficie producto de una falla inversa (A = 90°) con dislocacion de 8 metros en un plano
de falla de 100 x50 km” con rumbo Norte y echado de 15° al Este en la profundidad de 20
km. La deformacién resultante es un dipolo cuya elevacion maxima se localiza alineada a
fo largo del rumbo de la falla sobre el lado menos profundo del plano de falla. Una linea

nodal separa la elevacién del hundimiento.

O

A

PLANO DE FALLA

L

Figura 3. Representacién de los pardmetros empleados en el modelo de dislocacion de
Mansinha y Smylie (1971). L y A indican el largo y ancho del plano de falla. H es Ia
profundidad del plano de falla desde la superficie. El vector D indica la magnitud y
direccién de la dislocacién sobre €l plano de falla. El echado (inclinacién del plano de
falla) se mide en direccién perpendicular al rumbo.
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Superficie a lo largo del transecto AA’.



~ . Simulacién numérica del tsunami de Chile del 22 de mayo de 1960

El 22 de mayo a las 19:11 horas (GMT) ocurrié el gran sismo de Chile de 1960
cuyos efectos fueron desastrosos tanto por el sismo como por el tsunami. Inmediatamente
después de ocurrido el sismo y el tsunami, se pusieron en movimiento partidas de
—iemntificos, principalmente gedlogos, para indagar en el sitio mismo las causas, los dafios y
Ias posibilidades de prevenir o atenuar los efectos de futuros movimientos sismicos.
I_legaron cientificos e ingenieros desde el extranjero, que junto a los chilenos comenzaron a
estudiar la situacién producida, siempre con la esperanza de encontrar algin medio que
pudiera predecir los terremotos y desarrollar téenicas capaces de prevenir los grandes
destrozos ocasionados por estos fendmenos (Barros-Gonzélez, 1961). El Departamento de
N avegacién e Hidrografia de la Armada de Chile (zhora Servicio Hidrografico y
O ceanogrifico) se dio a la tarea de recopilar todos los informes relacionados con el
desastre. Gracias a ese esfuerzo miltiple ahora tenemos un bosquejo, que después de 43
afios nos ha permitido emplear tecnologfa actual para corﬁinuar desarrollando técnicas
capaces de prevenir y mitigar los dafios ocasionados por estos fendmenos. En este capitulo
sSe  simulara numéricamente este tsunami. Los resultados de la simulacion se compararan
Ccon las observaciones de este tsunami en los mareogramas del norte de Chile, con el
Objetivo de validar el modelo numérico para propagar mega-tsunamis a lo largo de lacosta.

2.. 1 Observaciones del tsunami del 22 de mayo de 1960 en Ia costa de Chile

Los testimonios recabados indican que la regién més afectada por el tsunami se
locatizs alo largo de 580 km de la costa, desde el archipiélago Los Chonos hasta Puerto

S Aavedra, region donde la aitura del tsunami se estimé entre 8 y 15 metros, concordando en
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que la tercera ola fue la mas alta. La regidn afectada por el tsunami se muestra en la Figura

5. En esta seccion de la costa no se cuenta con registros del tsunami en mareogramas.
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Figura 5. Regién sur de Chile afectada por el tsunami del 22 de mayo de 1960. Los
mayores dafios por tsunami se reportaron entre el archipiélago Los Chonos y la Isla Mocha.



Hacia el norte de Puerto Saavedra, entre Talcahuano y Arica, el tsunami no causé
destrozos por inundacidn, lo que permitié recuperar los mareogramas desde Talcahuano
hasta Arica. En la Figura 6 se indica la localizacién de los puertos donde se cuenta con

registros del tsunami.

-15 T
Atica
-20r Trinchera ‘B  jlauique ]
Pera-Chile
Antofagasta
-25- 1
W
o
5 Caldera
by
]
(]
-
-30+F .Coquimbo —
alparaiso
-35r -
‘Taicahuano
-40 e *
-80 -75 -70 ~-65

~Longitud W

Figura 6. Regién norte de Chile afectada por el tsunami del 22 de mayo de 1960. Se indican
los puertos en donde se cuenta con registros del tsunami en los mareogram.as.



Los mareogramas correspondientes a los puertos de Arica, Antofagasta, Caldera,
Coquimbo, Valparaiso y Talcahuano, se muestran en las Figuras 7a a 12a. El residual de
marea, calculado como la diferencia entre los mareogramas y la prediccion de marea
correspondiente, se muestra en las Figuras 7b a 12b. En los mareogramas se observa que el
tsunami llegd durante la pleamar con alturas de ola (cresta a valle) de aproximadamente i
metro. Las oscilaciones subsecuentes, con perfodo aproximado de 60 minutos,
prevalecieron con alturas similares durante al menos los siguientes 4 ciclos de la marea
semidiurma que a su vez oscila % metro con respecto al nivel medio del mar. En los
residuales de marea se observa que la fase de la primera ola del tsunami es positiva en
todos los puertos, sin embargo, la primera ola no fue la més alta. En algunos casos las olas
mas altas llegaron entre 8 y 48 horas después del primer arribo con alturas menores que 1.5
m. Unicamente en Talcahuano el tsunami alcanzé los 2 metros de altura. En la Tabla 1l se
indican los tiempos y alturas correspondientes a las tres primeras olas observadas en los
residuales de marea. La forma del tsunami (las primeras 10 horas del tsunami en los
mareogramas; figuras 16 a 21) se puede apreciar con mds claridad en la seccion 2.4, en
donde se compara la simulacién del tsunami con las observaciones. Hacia el sur de Chile
{inicamente se cuenta con el mareograma de Punta Arenas (Figura 13) en el estrecho de
Magallanes. En este mareograma se observa linicamente un incremento en la amplitud del

ruido de fondo del nivel del mar después de que llega el tsunami.
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Eigura 7. (a) ARICA: Observaciones del tsunami (linea negra) y prediccién de marea
(linea roja). (b) Residual de marea correspondiente. El origen del eje de tiempo
corresponde al tiempo de origen del sismo (22 de mayo de 1960; 19:11 GMT).
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Figura 8. (a) ANTOFAGASTA: Observaciones del tsunami (linea negra) y prediccién de
marea (linea roja). (b) Residual de marea correspondiente. El origen del eje de tiempo
corresponde al tiempo de origen del sismo (22 de mayo de 1960; 19:11 GMT).
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Figura 9. (a) CALDERA: Observaciones del tsunami (linea negra) y prediccion de marea
(linea roja). (b) Residual de marea correspondiente. El origen del eje de tiempo
corresponde al tiempo de origen del sismo (22 de mayo de 1960; 19:11 GMT).
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Fig;ura 10. (a) COQUIMBO: Observaciones del tsunami (linea negra) y prediccién de
TRarea (linea roja). (b) Residual de marea correspondiente. El origen del eje de tiempo
COrresponde al tiempo de origen del sismo (22 de mayo de 1960; 19:11 GMT).
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Figura 11. (a) VALPARAISO: Observaciones del tsunami (Iinea negra) y prediccién de
marea (linea roja). (b) Residual de marea correspondiente. El origen del eje de tiempo
corresponde al tiempo de origen del sismo (22 de mayo de 1960; 19:11 GMT).
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Figura 12. (a) TALCAHUANO: Observaciones del tsunami (linea negra) y prediccion de
marea (linea roja). (b) Residual de marea correspondiente. El origen del eje de tiempo
corresponde al tiempo de origen del sismo (22 de mayo de 1960; 19:11 GMT).
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Figura 13. PUNTA ARENAS: Observaciones del tsunami. El origen del eje de tiempo
corresponde al tiempo de origen del sismo (22 de mayo de 1960; 19:11 GMT).

Tabla Il. Tiempo de arribo del tsunami y alturas correspondientes a las tres primeras olas
observadas en los residuales de marea.

Puertos lera ola 2daola 3eraola

Chilenos Llegada |Altura |[Llegada [Altura |[Llegada |Altura
Valparaiso 01:11 0.59 02:05 0.19 02:38 0.04
Coquimbo 01:35 0.72 02:27 0.42 03:18 0.03
Caldera 01:58 046 02:38 0.14 03:21 0.03
Antofagasta 02:24 0.26 03:23 0.28 04:07 0.28
Arica 03:25 0.68 04:17 0.65. 05:17 0.46

El tiempo se indica en horas y minutos con respecto al tiempo de origen del sismo (19:11 horas GMT; 22 de
mayo de 1960). La altura en metros corresponde al nivel alcanzado por el agua respecto al nivel de la marea
en el tiempo correspondiente.
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Cabe mencionar que este es el primer estudio donde se han empleado dichos
mareogramas para comparar los resultados de Ja simulacién numeérica del tsunami con
observaciones. Los mareogramas provienen de maredgrafos analégicos esténdar de flotador
operando en tubos de 12 pulgadas de didmetro con orificio de entrada de % de pulgada. Los
didmetros, tanto del tubo del maredgrafo como del orificio de entrada, fueron disefiados por
el Servicio Geodésico de Estados Unidos para no atenuar dentro del tubo del maredgrafo
las oscilaciones del nivel del mar con perfodos mayores a 25 minutos (Cross, 1968). En los
mareogramas se observa que el perfodo entre la primera y la segunda ola es
aproximadamente de 60 minutos en todos los casos. Este hecho nos asegura que las
observaciones del tsunami no fueron atenuadas por la respuesta del tubo del mareGgrafo.
Los mareogramas se digitalizaron con resolucién de 300 dpi (“dots per inch” o pixeles por
pulgada). Los errores de digitalizacién son précticamente nulos considerando que cada
seccién del mareograma se amplié lo suficiente para observar en pantalla la composicion
del trazo del marcograma en pixeles, lo que permitié seleccionar individualmente el pixel
deseado. Sin embargo, existe incertidumbre en la obtencién de los datos (tiempo versus
nivel del mar) debido a que el grosor del trazo del mareograma en pixeles es variable. El
grosor maximo corresponde a un intervalo de 1 minuto en el eje de tiempo y 25 mmen la
escala vertical. Ademds de esta incertidumbre, existe la incertidumbre propia de los
instrumentos, misma que desconocemos. En el mejor de los casos, la incertidumbre del
instrumento corresponde respectivamente a | minuto en el gje de tiemﬁo yalcmenla

escala vertical (Ortiz, 2003; comunicacién personal).
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2.2 Condicién inicial del tsunami de Chile del 22 de mayo de 1960

La condicién inicial del tsunami de Chile del 22 de mayo de 1960 es un caso
extremo debido a la longitud de ruptura y a la magnifud de la dislocacién. Este sismo ha
sido el evento sfsmico de mayor magnitud registrado por sismégrafos alrededor del mundo.
La magnitud del sismo calculada con el momento sismico (M) y con la relacion M, = 2/3
logio Mg - 10.7 (Hanks and Kanamori, 1979), es M, = 9.5. El mecanismo focal del sismo
determinado mediante sismogramas indica una magnitud de dislocacion de 24 metros en un
plano de falla de 800x200 km® que se extiende desde los 15 km hasta Sb km de
profundidad, con echado de 10 a 20 grados en direccion E10°S (Kanamori and Cipar,
1974). Tanto el mecanismo focal del sismo como la localizacién aproximada del drea de
ruptura son consistentes con el mecanismo de subduccién de la placa de Nazca bajo la
placa Sudamericana. En la Figura 14 se ilustra la localizacion del plano de fallay la
deformacién vertical cosfsmica de la corteza terrestre calculada con el modelo de Mansinha
y Smylie (1971), empleando los pardmetros de ruptura del sismo de Chile del 22 de mayo
de 1960 indicados por Kanamori y Cipar (1974). Et extremo oeste del plano de falla se hizo
variar desde la costa hasta escasos 4 km de la Trinchera para hacer coincidir
cualitativamente la deformacién resultante con los reportes de levantamiento y
hundimiento del terreno. La linea nodal de la deformacién resultante que separa el
Jevantamiento de la subsidencia se localizé aproximadamente alineada sobre la costa. La
deformacién del lecho marino es positiva (elevacién) en su mayor parte y alcanza un
maximo de 9.57 metros en la profundidad de 4235 metros. En contraste, la mayor parte de

deformacioén negativa (subsidencia) se localiza tierra adentro.
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Figura 14. Localizacién del plano de falla del sismo de Chile del 22 de mayo de 1960; Area
800 x 200 km?® , umbo N10°E, echado 10° E, profundidad 20 km, dislocacion 24 m (falla
inversa). Los contornos rojo y azul sobre el plano de falla indican la deformacién vertical
cosismica de 5 y -3 metros respectivamente. Los circulos (1) y (2) indican la localizacion
de los epicentros estimados por fida et al. (1967) y Wigen (1977).

37



La deformacién resultante es consistente cualitativamente con los reportes de
subsidencia de terreno en Aysen (en el archipiélago Los Chonos) y en la costa este de la
Isla de Chiloé, as{ como con los reportes de elevacién de terreno en la Isla Guafo al
suroeste de Chiloé y en la Isla Mocha al noroeste de Saavedra (Barros-Gonzélez 1961). La
posicién del extremo norte del plano de falla se discute en la seccién 2.4 en donde se

comparan los resultados de la simulacién numérica del tsunami con las observaciones.

2.3 Propagacion del tsunami de Chile del 22 de mayo de 1960

Para simular la propagacién del tsunami se emplearon las ecuaciones del modelo
de Aguas Someras en coordenadas esféricas {(ecs. 16,17 y 18) integradas en el esquema de
diferencias finitas centrales en mallas anidadas (Goto et al., 1997). El dominio exterior de
integracién (Figura 15) se discretiz6 en una malla con resolucién espacial de 2 minutos
(3706 metros). En la vecindad de los puertos en donde se cuenta con observaciones del
tsunami se emplearon mallas anidadas con resolucién espacial de 12 segundos (370.6
metros) interconectadas dindmicamente con la malla exterior. En las mallas anidadas se
emplearon las ecuaciones alineales del modelo de Aguas Someras expresadas en
coordenadas rectangulares (ecs. 10, 11 y 12). La batimetria del dominio de integracion
‘(malla exterior) se extrajo del banco de datos ETOPO-2 de Smith and Sandwell (1997), vy la
batimetria de las mallas interiores se extrajo de las cartas navegaci6n de cada localidad. El
paso de tiempo de integracién numérica se fijé en 1 segundo en todas las mallas para

asegurar que se cumpliera la condicién de estabilidad de la solucion numérica.
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Figura 15. Dominio de integracién numérica con resolucién espacial de 2 minutos. Los
rectdngulos indican los dominios de integracién en las mallas anidadas con resolucién

espacial de 12 segundos.



2.4 Comparacién de resultados con observaciones

Al comparar los resultados de la simulacién numérica o tsunamis sintéticos con las
observaciones se encontraron diferencias de entre 10 y 14 minutos en el tiempo de llegada
de los tsunamis sintéticos respecto al inicio del tsunami en las observaciones. Esta
diferencia entre resultados y observaciones era de esperarse debido a que en la literatura no
se menciona la posicién exacta del plano de falla, por lo que éste se situd inicialmente
centrado en el area mds afectada por el tsunami. Subsecuentemente se hizo variar la
posicién del extremo norte del plano de falla (a prueba y error) hasta minimizar fa
diferencia de los tiempos de arribo entre resultados y observaciones. En Valparaiso y
Caldera se observaron las mismas diferencias en los tiempos de arribo entre resultados y
observaciones; ajustando el tiempo de arribo de los resultados a estas localidades, las
diferencias en los tiempos de arribo entre los resultados y observaciones varfaentre 4, 3y 2
minutos en Arica, Antofagasta y Coquimbo, respectivamente. Estas diferencias de tiempo
son importantes para establecer la incertidumbre en la localizacion del extremo norte del
plano de falla. Por ejemplo, una diferencia de tiempo de + | minuto en la fase del tsunarni
representa una incertidumbre de + 10 km en la localizacién de la fuente (Ortiz ef al., 1998).
En este caso particular en el que la longitud de ruptura se estima en 800 km, una
incertidumbre de *40 km no es significativa. La posicién definitiva del plano de falla en
este estudio es la que se muestra en la Figura 14. El hecho de no contar con observaciones
del tsunami cercanas hacia el sur del drea de ruptura no permitié acotar la longitud del
plano de falla, por lo que la posicién del extremo sur de la ruptura qued$ determinada

implicitamente al considerar la longitud de 800 km indicada por Kanamori y Cipar (1974).
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Los tsunamis sintéticos produéto de la dislocacién homogénea e instantdnea de 24
metros sobre el plano de falla se muestran en las Figuras 16 a 21. En todos los casos la fase
del tsunami es positiva tanto en los resultados como en las observaciones; el modelo
reproduce la amplitud y el periodo de las primeras olas. Adicionalmente se obtuvo la baja
frecuencia de las observaciones del tsunami y de los tsunamis sintéticos empleando un
filtro Lanczos paso bajo para eliminar el 50% y 90% de la varianza de oscilaciones con
periodos de 90 y 60 minutos, respectivamente. En la baja frecuencia de los resultados de
Arica, Antofagasta, Caldera, Coquimbo y Valparaiso se observa que la amplitud de la
primera oscilacién sobrepasa a la amplitud de la baja frecuencia de las observaciones. Esta
diferencia entre resultados y observaciones podrfa constituir una evidencia de la invalidez
de la hipétesis de una dislocacién instantdnea y homogénea. Por ejemplo, al considerar una
velocidad de ruptura de 3.5 km/s de norte a sur (tiempo de ruptura de 3.8 minutos en 800
km) se tendrfa que considerar un retraso en la fase del tsunami proveniente del sur de la
ruptura, que consecuentemente modificaria la forma del tsunami en los resultados. Otro
factor que podria modificar significativamente a los resultados serfa el incluir asperezas o

heterogencidades en el modelo de dislocacion.
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Figura 16. ARICA: Comparacién de las observaciones del tsunami (linea negra) con el
tsunami sintético (Iinea roja) producto de una dislocacién cosismica de 24 m. El origen del
eje de tiempo corresponde al tiempo de origen del sismo. La linea a trazos negra y roja
indican la baja frecuencia encontrada en las observaciones del tsunami y en el tsunami
sintético respectivamente.
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Figura 17 ANTOFAGASTA: Comparacién de las observaciones del tsunami (linea negra)
con el tsunami sintético (linea roja) producto de una dislocacién cosismica de 24 m. El
origen del eje de tiempo corresponde al tiempo de origen del sismo. La linea a trazos negra
y roja indican la baja frecuencia encontrada en las observaciones del tsunami y en el
tsunami sintético respectivamente.
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Figura 18. CALDERA: Comparaci6n de las observaciones del tsunami (ifnea negra) con el
tsunami sintético (Ifinea roja) producto de una dislocacién cosfsmica de 24 m. El origen del
eje de tiempo corresponde al tiempo de origen del sismo. La linea a trazos negra y roja
indican la baja frecuencia encontrada en las observaciones del tsunami y en el tsunami
sintético respectivamenie.
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Figura 19. COQUIMBO: Comparacién de las observaciones del tsunami (linea negra) con
el tsunami sintético (linea roja) producto de una dislocacién cosismica de 24 m. El origen
del eje de tiempo corresponde al tiempo de origen del sismo. La linea a trazos negra y roja
indican la baja frecuencia encontrada en las observaciones del tsunami y en el tsunami
sintético respectivamente.
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Figura 20. VALPARAISO: Comparacién de las observaciones del tsunami (linea negra)
con el tsunami sintético (linea roja) producto de una dislocacién cosismica de 24 m. El
origen del eje de tiempo corresponde al tiempo de origen del sismo. La linea a trazos negra
y roja indican la baja frecuencia encontrada en las observaciones del tsunami y en el

tsunami sintético respectivamente.
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Figura 21. TALCAHUANO: Comparacién de las observaciones del tsunami (linea negra)
con el tsunami sintético (Ifnea roja) producto de una dislocacién cosismica de 24 m. El
origen del eje de tiempo corresponde al tiempo de origen del sismo.



A pesar de que la longitud de ruptura es extremadamente grande para considerar
valida la hipGtesis de una dislocacién instaﬁta’mea y homogénea, la comparacion entre
resultados y observaciones es alentadora desde el punto de vista de una prediccién
temprana de la altura del mega-tsunami en un posible caso de alerta. El modelo predice
alturas de tsunami dentro del mismo orden de magnitud que el de las observaciones. En
este caso, la diferencia méxima entre resultados y observaciones es de 30 ¢m en alturas de

ola de 1 metro.
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3 Método inverso para determinar la condicién inicial del tsunami

En eventos sismicos grandes (Mw =~ 8) que han ocurrido en zonas de subduccion se
ha encontrado que la magnitud de la dislocacién no es homogénea en el drea de ruptura
(Ruff and Kanamori, 1983; Kikuchi and Fukao, 1987). Estos estudios han mostrado que la
mayor parte de la dislocacidén ocurre en dreas especificas conocidas como asperezas del
i)lano de falla. Se ha encontrado que la distribucién de las asperezas es variable de una zona
de subduccion a otra, Io que sugiere que su origen y distribucién estd relacionado
principalmente con estructuras geoldgicas (Lay and Kanamori, 1981; Beck and Ruff, 1989;

Thatcher, 1990},

Los estudios recientes acerca de la heterogeneidad de la dislocacién cosismica se
han efectuado mediante el andlisis inverso de sismogramas de alta calidad provenientes de
redes mundiales de observacién. En el caso particular del sismo de Chile de 1960, su
longitud de ruptura y dislocacién promedio fueron calculadas con los datos de un solo
sismégrafo instalado en Pasadena-California (Kanamori and Cipar, 1974) y no se han
hecho estudios acerca de la heterogeneidad de su dislocacién cosismica. En general, no se
han hecho estudios acerca de heterogeneidad de rupturas para todos los sismos anteriores a
la década de los afios 70s debido a la incipiente distribucién de redes de observacion
sfsmica. Sin embargo, hay algunos casos de sismos tsunamigénicos antiguos y recientes en
los que se ha logrado determinar Ja magnitud de la dislocacién en diferentes segmentos del
plano de falla mediante el analisis inverso de observaciones del tsunami en mareogramas

(Satake, 1987; Ortiz and Bilharﬁ, 2003). En este estudio, la disponibilidad del conjunto de
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observaciones del tsunami de Chile de 1960 en los mareogramas de la costa chilena nos
han permitido, ademas de la posibilidad de investigar la heterogeneidad de a ruptura,
investigar la posibilidad de emplear el método inverso con observaciones de tsunami para
determinar con prontitud la condicién inicial del tsunami y asi minimizar la incestidumbre

en la evaluacion de una alerta regional de tsunami.

3.1 Ecuaci6n observacional, funciones generadoras y funciones de Green

El método inverso para estimar la hétcrogeneidad de 1a ruptura sismica requiere de
observaciones costeras del tsunami en estacioneé mareograficas ubicadas en la vecindad de
la regién de generacién, asf como de las funciones de Green o tsunamis sintéticos en esas
mismas estaciones. Para generar las funciones de Green es necesario dividir el plano de
falla en varios segmentos v simular numéricamente la propagacién de tsunamis generados
por una funcién impulso desde cada uno de estos segmentos. En este caso, la deformacién
vertical instantanea de la superficie del mar correspondiente a cada uﬁo de los segmentos
del plano de falla constituye la funcién impulso o funcién generadora de Jas funciones de

Green,

Este método inverso estd planteado para calcular la magnitud de la dislocacion
correspondiente a cada uno de los segmentos del plano de falla, minimizando las

diferencias entre las funciones de Green y la observaciones de! tsunami {Satake, 1987):

G{(Dx=b2). (33)
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En la ecuacién observacional (33), Gy(f) representa a la funcidn de Green en la localidad i
generada por la funcién impulso en el segmento j; X; es la magnitud de la dislocacién del

plano de falla en el segmento j necesaria para reproducir la condicion inicial del tsunami;
b{(f) corresponde al tsunami observado en la localidad i. L.a representacion esquematica de
la ecuacidn observacional se ilustra en la Figura 22. Note que la ecuacién observacional
incluye simultdncamente las observaciones del tsunami en todas las localidades i. Sin
embargo, con la finalidad de investigar la consistencia de las dislocaciones resultantes, la
inversién se puede efectuar empleando por separado las observaciones de cada una de las

localidades |.
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Figura 22. Representacion matricial de la ecuacién observacional. Gif(t) representa a la

funcién de Green en la localidad i generada por la funcién impulso en el segmento j, X;es
la magnitud de la dislocacién del plano de falla en el segmento j necesaria para reproducir

la condicién inicial del tsunami; b;(f) corresponde al tsunami observado en la localidad .
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3.2 Inversién del tsunami de Chile del 22 de mayo de 1960

El plano de falla de 800x200 km?, indicado en la Figura 14 se subdividi6 en 4
segmentos numerados de norte a sur como se indica en la Figura 23. Cada uno de los
segmentos, de 200x 200 km?, conserva el mismo rumbo, echado y profundidad que el plano
de falla indicado en la Figura 14. En cada uno de los segmentos se prescribié una
dislocacién inicial de 8 metros en el modelo de dislocacién de Mansinha y Smylie (1971).
Los tsunamis generados por cada una de las dislocaciones se propagaron numeéricamente
para obtener el conjunto de funciones de Green o tsunamis sintéticos en los puertos de
Arica, Antofagasta, Caldera, Coquimbo y Valparafso. El tiempo de ruptura en cada una de
las dislocaciones se consideré instantineo, sin embargo, con la finalidad de simular
aproximadamente una velocidad de ruptura de 3.5 km/s, se prescribié un retraso de 1
minuto entre las dislocaciones sucesivas de norte a sur. La dislocacion resultante para cada
uno de los segmentos (Tabla II) se obtuvo empleando la ecuacion observacional (33), en
donde se incluyeron simultineamente las observaciones del tsunami en todos los puertos

mencionados. El momento sfsmico para cada uno de los segmentos (Tabla II) se obtuvo
empleando la relacién: Mo= gAD, donde u=7x10""N/m* es el modulo de rigidez

empleado por Kanamori y Cipar (1974); A representa el drea de ruptura y D representa la

magnitud de la dislocacion.
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Figura 23. Divisi6n del plano de falla en 4 segmentos de 200 x 200 k.

Tabla 1. Magnitud de la dislocacién cosismica calculada con el método inverso. El
momento sismico correspondiente se calculé en funcién de la magnitud de la dislocacion
resultante de cada segmento.

Segmento Magnitud de la Momento sismico’
dislocacién (metros) ( N-mx10%)
1 19 532
2 6 1.68
3 3.5 0.98
4 17.6 4.93




Los resultados de la inversién difieren significativamente de la dislocacion
homogénea de 24 metros estimada por Kanamori y Cipar, 1974. El momento sismico total,

calculado con los resultados de la inversién, representa Unicamente el 48 % del momento

sfsmico indicado por Kanamori y Cipar, 1974 (Mo= 2.7x10% N -m). Para igualar ambos

momentos sismicos, conservando las magnitudes de dislocacién de la Tabla I, serfa
necesario considerar un modulo de rigidez mayor a 9x10° N/m*. Kanamori y Cipar

(1974) tuvieron que emplear un modulo de rigidez de 7x10° N/m® para restringir la

dislocacién a 24 metros, de otra manera, empleando valores cominmente reportados que

varfan entre 2 y 5 x10'° N /m* (Heinrich, er al., 1998; Ortiz ez al., 2000b, entre otros), ia

dislocacién resultaria extremadamente grande, entre 84 y 33 metros respectivamente.

3.3 Comparacion de resultados con observaciones

A juzgar por la comparacién de las observaciones del tsunami con los tsunamis
sintéticos (Figuras 24 a 29), el modelo de dislocacion heterogénea indicado en la Tabla Il
podria considerarse méas adecuado que el modelo de dislocacién homogénea de 24 m. En
general, €l modelo heterogéneo reproduce més adecuadamente tanto el nivel medio como la
amplitud de las primeras oscilaciones. Una manera de diferenciar cuantitativamente ambos
modelos es comparando el error cuadritico medio entre los resultados y las observaciones
del tsunami. En la Tabla IV se muestra el error cuadritico medio para ambos modelos en
cada una de las diferentes localidades. En el modelo heterogéneo ¢l error cuadréticé medio
en las diferentes localidades es menor en un 50% en comparacion con el error que resulta

del modelo homogéneo. El error cuadritico medio se calculd (nicamente considerando las

BIBLIOTECA
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tres primeras oscilaciones del tsunami en cada localidad (aproximadamente tres perfodos).
Los datos de estas tres primeras oscilaciones, a intervalos de tiempo de | minuto, son los
que se consideraron en la inversi6n. El objetivo de considerar las tres primeras oscilaciones
en el andlisis inverso es el de incluir al menos un perfodo completo del tsunami sintético
generado por el segmento mis alejado. De hecho, las oscilaciones que se observan en ios
mareogramas corresponden tanto a las oscilaciones propias del tsunami como a la
interaccion de éstas con la batimetria local. Conforme se incluyen oscilaciones
subsecuentes en la inversién, se corre el riesgo de propagar los errores en la representacidn
de 1a batimetria local hacia los resultados de la inversién. El mareograma de Talcahuano no
se empled en la inversién porque el tiempo de observacion es insuficiente para invertir los

tsunamis sintéticos generados en los tres {iltimos segmentos.

Tabia IV. Error cuadritico medio entre las observaciones del tsunami en cada puerto y los
tsunamis sintéticos correspondientes. El error cuadritico medio se calculé unicamente con
las tres primeras oscilaciones del tsunami.

Error cuadrético medio (centimetros)
Arica Antofagasta Caldera | Coquimbo Valparaiso
Modelo de 17 5 6 12 7
dislocacidon
heterogénea
Modelo de 23 11 11 18 19
dislocacién
homogénea
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Figura 24. ARICA: Comparacién de las observaciones del tsunami (linea negra) con el
tsunami sintético (lfnea roja) calculado con la dislocacién heterogénea indicada en la Tabla
3. El origen del eje de tiempo corresponde al tiempo de origen del sismo.
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Figura 25. ANTOFAGASTA: Comparacién de las observaciones del tsunami (Ifnea negra)

con el tsunami sintético (linea roja) calculado con la dislocaci6n heterogénea indicada enla
Tabla 3. El origen del eje de tiempo corresponde al tiempo de origen del sismo.
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Figura 26. CALDERA: Comparacién de las observaciones del tsunami (linea negra) con el
tsunami sintético (linea roja) calculado con Ia dislocacion heterogénea indicada en la Tabla
3. Fl origen del eje de tiempo corresponde al tiempo de origen del sismo.
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Figura 27. COQUIMBO: Comparacién de las observaciones del tsunami (linea negra) con
el tsunami sintético (linea roja) calculado con la dislocacién heterogénea indicada en la
Tabla 3. El origen del eje de tiempo corresponde al tiempo de origen del sismo.
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Figura 28. VALPARAISO: Comparacién de las observaciones del tsunami (linea negra)
con el tsunami sintético (linea roja) calculado con la dislocacion heterogénea indicada en la
Tabla 3. El origen del eje de tiempo corresponde al tiempo de origen del sismo.
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Figura 29. TALCAHUANO: Comparacién de las observaciones del tsunami (linea negra)
con el tsunami sintético (linea roja) calculado con la dislocacion heterogénea indicada en la
Tabla 3. Bl origen del eje de tiempo corresponde al tiempo de origen del sismo.
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3.4 Incertidumbre en los resultados

Las observaciones de cada una de las 5 localidades se invirtieron en forma
independiente, una a la vez, con la finalidad de investigar la consistencia en la estimacion
de 1a magnitud de la dislocacién de cada segmento. Las dislocaciones resuitantes se
muestran en la Tabla V. A pesar de las diferencias que s¢ observan en la magnitud de la
dislocacién para un mismo segmento, los resultados son favorables en el sentido de que
diferentes localidades producen patrones de dislocacién similares a las dislocaciones
resultantes indicadas en la Tabla III, en donde se incluyeron simultineamente en la
inversién las observaciones del tsunami en todos los puertos. Este hecho fortalece la
consistencia del patrén de dislocacion; la magnitud de la dislocacién en los extremos de la

ruptura triplica a la magnitud resultante en los segmentos 2y 3.

Tabla V. Dislocacién resultante para cada uno de los segmentos del plano de falla al
invertir individualmente las observaciones de cada una de las localidades que se indican.

segmento Magnitud de Dislocacion (metros)
Arica Antofagasta | Caldera Cogquimbo Valparaiso
1 159 18.1 20.6 25.4 21.5
2 4.2 7.9 7.0 53 33
3 33 07 i14 6.1 34
4 229 i4.3 7.9 238 11.1

La variabilidad que se observa en la magnitud de la dislocacién resultante para cada
segmento es un indicador de la incertidumbre en la estimacién de las dislocaciones. En la

Tabla VI se muestra la dislocacién promedio por segmento y su desviacion estandar
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correspondiente. La desviacion estandar relativa a la dislocacidén promedio representa una
incertidumbre del 18% y 33% para la dislocacion estimada en los segmentos 1 y 2
respectivamente; 82% y 44% para los segmentos 3 y 4. El hecho de que exista mayor
incertidumbre en los segmentos mds alejados de las observaciones puede atribuirse a una
deficiente representacion de la batimetria costera en ¢l modelo de propagacién del {sunami.
C.abe mencionar que los frentes de onda provenientes de los segmentos mas alejados se ven
més afectados por la superposicion de las oscilaciones del tsunami que previamente han
interactuado con la batimetria local, por lo que la inversion para estos segmentos €8 mas

susceptible a los errores en la representacion de la batimetria.

Tabla VI. Dislocacién promedio por segmento y desviacién estandar del promedio a partir
de las dislocaciones indicadas en la Tabla V.

segmento dislocacién promedio desv. estindar del Desv. estandar
(metros) promedio relativa al promedio
(metros) (%)
1 20.3 3.6 18
2 55 1.9 35
3 5 4.1 82
4 16 7.1 44

Los resultados del andlisis inverso para este caso exiremo de mega-tsunami son
muy relevantes en el sentido de que a pesar del nivel de incertidumbre en la estimacién de
la dislocacién del plano de falla en los segmentos 2, 3 y 4, es suficiente una buena
estimacién de la dislocacién en los primeros 200 km al norte de la ruptura (segmento 1)
para predecir adecuadamente alturas de tsunami a distancias de cientos de kilémetros a lo

largo de la costa al norte de la ruptura. La energia del tsunami generado en los segmentos
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mas al sur tiene menor efecto en la costa norte debido a que el tsunami se propaga mas
rdpidamente en direccién perpendicular a la costa que a lo largo de ésta. En contraste, este
mismo nivel de incertidumbre en los segmentos 2, 3 y 4, no es aceptable en caso de
predecir alturas de tsunami en direccion perpendicular a la costa. Por ejemplo, en la Figura
30 se muestra ¢l frente de onda del tsunami en mar abierto a 800 km frente al drea de
ruptura. La altura del frente de onda del tsunami varia de 2 a 4.8 m al emplear
respectivamente el modelo de dislocacién heterogénea indicado en la Tabla Il y el modelo
de dislocacién homogénea de 24 m; mientras que a una distancia similar, a lo largo de la
costa, la altura del tsunami varfa de 0.5 a 0.65 m al emplear respectivamente el modelo de
dislocacién heterogénea y el modelo de dislocacion homogénea de 24 m. Estos resultados
podrian explicar Ia diferencia en la estimacién del momento sismico entre ambos modelos
de dislocacién, dando mayor peso al momento sismico estimado por Kanamori y Cipar
1974, debido a que el analisis inverso se hizo con observaciones a lo largo de la costa. Es
evidente que para minimizar la incertidumbre en la estimaci6n de la dislocacién en planos
de falla cuya longitud sea mayor a 400 km, es indispensable contar con observaciones
costeras del tsunami a ambos lados de la ruptura y de preferencia en mar abierto en

direccion perpendicular al rumbo de la falla.
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Figura 30. Frente de onda Jel tsunam en mar abierto a 800 km frente al érea de ruptura. La
altura del frente de onda del tsunami varia de 2 a 4.8 m al emplear respectivamente €l
modelo de dislocacién heterogénea (linea roja) indicado en la Tabla 3 y el modelo de
dislocacién homogénea de 24 m (linea a trazos).

En resumen, es fundamental estimar la distocacién en los primeros 200 km en los
extremos de la ruptura para predecir adecuadamente las alturas del tsunami a lo largo de
cientos de kilometros de la costa. La energia del tsunami generado en la parte central de la
ruptura tiene menor efecto en la costas aledafias debido a que el tsunami se propaga més
répidamente en direccion perpendicular a la costa que a lo largo de ésta. Este mecanismo
de propagacién de mega-tsunamis hace factible disefiar una metodologfa para establecer un
sisterna regional de alerta de tsunamis apoyado en observaciones tempranas del tsunami a

lo largo de la costa; seria suficiente contar con observaciones a ambos lados de la ruptura

para estimar en primer lugar la longitud de la rupiura en funcién del tiempo de propagacion
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del frente de onda. En caso de que la longitud estimada de la ruptura excediera de 400 km,
la dislocacién de los primeros 200 km en cada uno de los extremos det plano de falla se
podria calcular invirtiendo por separado con las observaciones del tsunami en las
localidades mds cercanas a estos extremos, prescribiendo inicialmente una dislocacion en la
parte central de la ruptura igual a la mayor de las dislocaciones encontradas en los

extremaos.
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4 Sistema regional de alerta de tsunamis

La metodologia desarrollada en esta tésis para evaluar la alerta de tsunamis
regionales estd orientada principalmente a mega-tsunamis de origen sismo-tectdnico que
ocurran en las zonas de subduccién del Océano Pacifico Oriental. Esta metodologia
consiste en estimar en el menor tiempo posible la altura y el tiempo de arribo del tsunami
para alguna localidad particular mediante la superposicién lineal de un conjunto de
funciones de Green o tsunamis sintéticos que han sido generados previamente en el drea de
ruptura. El éxito en la estimacién de la altura y el tiempo de arribo del tsunami depende de
la certidumbre en la localizacién del é4rea de ruptura (4rea origen del sismo) y de
observaciones tempranas de la altura del tsunami en la vecindad (a decenas de kilémetros)
del area de ruptura.

4.1  Universo de funciones de Green para representar tsunamis grandes y mega
tsunamis
La experiencia de la inversion del mega-tsunami de Chile de 1960 ha revelado que la
subdivisién del plano de falla en segmentos de 200 %200 km® es adecuada para estimar la
condicién inicial de este mega-tsunami mediante la superposicién lineal de los tsunamis
individuales generados por cada uno de estos segmentos. La generalizacion de esta relacion
de aspecto entre la longitud y el ancho de cada segmento para representar planos de fallaa
lo largo de las zonas de subduccién del Pacifico Oriental posiblemente no sea la mis

adecuada cuando se consideran longitudes de ruptura de 200 a 400 km. En contraste, para
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longitudes de ruptura de 500 a 1000 km, un ancho de 200 km podrfa considerarse adecuado

(Synolakis, ef al., 1997).

Al representar longitudes de ruptura mayores de 500 km con segmentos de
200 % 200 km? se corre el riesgo de sobrestimar o subestimar en & 100 km la longitud total
de la ruptura. Con el objetivo de disminuir esta incertidumbre, 1a longitud de los segmentos
(el lado que estd orientado paralelo a la zona de subduccién) se subdividi6 en dos paries
iguales, por lo que finalmente cada segmento prototipo quedd representado por un plano de

100 km de “largo” por 200 km de ancho.

El echado y la profundidad de los segmentos prototipo se prescribié en 15 grados y
20 km respectivamente, considerado que Jos sismos con mayor potencial tsunamigénico
son los que ocurren a poca profundidad (10 a 40 km) a escasos kilémetros de la trinchera
con echados de entre 10 y 20 grados. Ejemplo de algunos de estos sismos son los ocurridos
en: Nicaragua, el 2 de septiembre de 1992, con echado de 16° en la profundidad de 10 km
(Ide, er al., 1993); Antofagasta-Chile, el 30 de julio de 1995 (19°, 36 km; Guibourg et al.,
1997); Jalisco-Colima, el 9 de octubre de 1995 (16°, 10 km; Bandy ef al., 1999); Perd, ¢l
71 de febrero de 1996 (14°, 10 km; Ihmlé ez al., 1998). El dnico ejemplo documentado en
la costa del Pacifico Oriental para longitudes de ruptura extremadamente grandes (> 500
km) es el sismo de Chile del 22 de mayo de 1960, con echado de 10° en la profundidad de

15 km (Kanamori and Cipar, 1974).

Las diferencias en la condicidén inicial del tsunami al considerar dngulos entre 10y

20 grados en el echado del plano de falla se pueden apreciar en la Figura 31, en donde se
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muestran los perfiles de deformacion vertical cosismica para un plano de falla de 100x 200
km” en la profundidad de 20 km, con una dislocacién extrema de 20 m. Las alturas
mAximas de la deformacion resultante son 8, 8.75 y 9.5 metros para los echados de 10, 15y
20 grados respectivamente, por lo que al considerar un echado prototipo de 15 grados la
incertidumbre en la estimacién de la deformacion seria de +75 cm. Esta incertidumbre
podria ser significativa cuando el tsunami se propaga perpendicular al rumbo de la ruptura.
Sin embargo, no es significativa cuando el tsunami se propaga lo largo de la costa. Una

incertidumbre similar se obtiene al variar la profundidad del plano de falla de 20 a 40 km.

1 2 1 T 1 T T T L T 1 1

altura, metros

-4 1 1 I 1 1 L ] et ) f
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distancia, km
Figura 31.Deformaci6n vertical cosismica producto de una dislocacion de 20 metros en una
falla inversa de 100x200 km’? en la profundidad de 20 km con echado de: 10° (iinea
punteada), 15° (linea continua) y 20° (linea a trazos).
Los segmentos prototipo (§)) se posicionaron consecutivamente a lo largo y

paralelos a la zona de subduccién de la costa del Pacifico Oriental a escasos kilometros de

la trinchera. El subindice j indica el ndmero asignado a cada segmento. La localizacion de
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los segmentos se ilustra en las Figuras 32 y 33. En cada uno de los segmentos s¢ prescribio
una dislocacién instantinea en el plano de falla para generar tsunamis que se propagaron
para obtener tsunamis sintéticos o registros de tsunami a lo largo de la costa del Pacifico
Oriental en cada una de las localidades que se indican en las Tabla VIL La totalidad de
tsunamis sintéticos que se obtuvicron en cada una de las localidades forma el universo de
funciones de Green de cada localidad, mismo que ha sido asimilado en una base de datos

para ser empleado en la optimizacion del sistema regional de alerta de tsunamis.

20 T ¥ ; 1 T < A
\V‘-/ .-.}' Guatemala <= é\ et

/. ____ El Salvador
. Nicaragua
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£
&
20 i 1 3 1 i | } i il | J

-110 -108 -100 -95 -80 -85 -80 -75 =70 65
Longitud W

Figura 32. Region Norte del Pacifico Oriental en donde se localizan los segmentos

prototipo de 100x200 km?2 que se emplearon para generar el universo de funciones de
Green.
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Figura 33. Region Sur del Pacifico Oriental en donde se localizan los segmentos prototipo
de 100x200 km? que se emplearon para generar el universo de funciones de Green.
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Tabla VIL Localidades en donde se obtuvieron Jos tsunamis sintéticos generados por una
dislocacion instantinea en cada uno de los segmentos de plano de falla que se ilustran en
las Figuras 32 y 33. La profundidad que se indica corresponde a la isGbata sobre la que se
obtuvo el tsunami sintético o registro del tsunami en el modelo numérico.

No Localidad, Pais Lon. Qeste | Lat. Sur | Prof. Mts. | MareGgrafo
1 Zorritos, PE ' 80°39" 03°4( 50 NO
2 Talara, PE 81°17 04°34° 50 SI
3 Paita, PE 81°06' 05°04' 50 SI
4 Bayovar, PE 81°02 05°48' 50 NO
5 Isla Lobos de Tierra, PE 805 06227 30 NO
6 Pimentel, PE 79°57' 06°50° 50 NO
7 Pacasmayo, PE 79°3¢6' 07°24' 50 NO
8 Malabrigo, PE 79727 07°42 50 NO
9 Salaverry, PE 78°59 08°13 50 §1
10 Chimbote, PE 78°35' 09°07' 50 S1
11 Casma, PE 78°24' 09°27 50 NO
12 Huarmey, PE 78°10' 10°05' 50 NO
13 Supe, PE 77°46' 10°47 50 NO
14 Huacho, PE 77°38' 11°07' 50 NO
15 Chancay, PE 77°1T 11°35' 50 NO
16 Ancon, PE 77°12 11°45' 30 NO
17 Callao (Sur) , PE 77°10° 12°00' 50 Si
18 Callao (Norte) , PE 77°10° 12002 50 SI
19 Al Oeste de 1a Isia San Lorenzo, PE 77724 12°04' 50 NO

20 Pucusana, PE 76°48' 12928 50 NO

21 Cerro Azul, PE 76°30' 1302 50 NO

22 Pisco, PE T6°15" 13°44" 50 Si

23 Independencia, PE 76° 10 14°15' 50 NO

24 Lomitas, PE 75°50 14°43' 50 NO

25 San Juan, PE 75°10 15°2¢¢ 50 SI

26 Chala, PE 74°15 £5°52" 50 NO

27 Atico, PE 73°43 16°14 50 NO

28 Ocofia, PE 73°1¢ 16°27 50 NO

29 Camana, PE 72°45 16°40° 50 NO

30 Quilca, PE 72°26" 16743 50 NO

31 Matarani, PE 72°07 17°00° 50 S1

32 Tablones, PE 71°22 17°30° 50 NO

33 llo, PE 71022 17°38' 50 S

34 Sama, PE 70°54 18°00" 50 NG

35 Yarada, PE 70°35' 18°13" 50 NO

36 Arica, CH 70°19 18°29 50 S1

37 Iquique, CH 70°10° 206°13 8891 S1

38 |Antofagasta, CH 70°25° | 23°39' | 33217 SI




39 Isla San Félix, CH 80°07 26°16' 50 SI
40 Caldera, CH 70°50 27°04° 50 S1
41 Coquimbo, CH 71°21" 29°56' 107.86 SI
42 Valparaiso, CH 71°38 ¢ 33°0% 113.00 !
43 San Antonio, CH 71°38 33°3%' 50 S
44 Isla Juan Ferndndez, CH 78°50' 33°37 125.23 S1
45 Talcahuano, CH 73°06' 36°41 50 St
46 Corral, CH 73°26' 39°52 30 S
47 Ancud, CH 73°51 41°52' 52.60 SI
48 Montt, CH 72958 41°29 50 SL
49 Williams, CH 67°37 54°5¢' 50 St
50 I.a Libertad, EC 80°55' 02°12 50 81
51 Manta, EC 80°44’ 00°57 50 St
52 Galdpagos, BC 89°13 00°41' 50 NO
53 Esmeraldas, EC 79°37 01°02’ 50 NO
54 Tumaco, CO 78°44° 01°50" 50 NO
55 Isla Gorgona, CO 78°12 02°55' 161.56 NO
56 Buenaventura, CO 77°00' 03°54' 50 NO
57 Isla Malpelo, CO g1°3% 03°58" 379.99 NO
38 Cabo Corrientes, CO 77°30° 05°30° 50 NO
59 Jurado, CO 77°49° | 07°09" 50 NO
60 Infiernillo, CO B0O°58 07°09" 50 NO
6l Punta Mala, CO 79°5T 07°26' 50 NO
62 Garachine, PA 78°24 08°08" 50 NO
63 Puerto Armuelles, PA 82°52' 08°16' 50 SI
64 Isla de Naos, PA 79°32 08°55 50 ST
65 Isla del coco, CR 87°04' 05°32" 50 NO
66 Quepos, CR 84°1¢% 09°24" 50 SI
67 Puerto San Juanillo, CR 85°42 10°02° 82.21 NO
68 San Lorenzo, NI 8§5°57 11°20' 50 NO
69 Corinto, NI 87°07 12°17 50 S1
70 El Espino, SA 88°16' 13°10' 50 NO
71 El Zapote, SA 89°02' 13°17 50 NO
72 Los Cobanos, GU §9°54' 13°29° 50 NO
73 San José Rama Blanca, GU 91°2% 13°58' 50 NG
74 Puerto Madero, ME 92°2§% 14743 50 81
75 Puerto Angel, ME 96°29' 15°39" 50 SI
76 Buenavista-Chiapas, ME 93°39 15°51" 50 NO
77 Salinas Cruz, ME 95°12’ 16710 50 Sl
78 Fl Corralero-Qaxaca, ME 98°1%" 16°15° 50 NO
79 . |Acapulco, ME 99°55' 16250 50 St
80 Zihuatanejo, ME 101°34' 17°37" 50 SI
81 Maruata-Michoacan, ME 103°1% 18°15° 30 NQ
82 Manzanillo, ME 104°20' 19°03’ 50 Si
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4.2  Prediccién de alturas de tsunami prescribiendo tinicamente los parametros de
ia fuente sismica

Una primera aproximacion para obtener predicciones preliminares de tiempos de
arribo y altura de tsunami a lo largo de la costa del Pacifico Oriental, consiste en
determinar aproximadamente la localizacion y el drea de ruptura en funcién de la
localizacion del epicentro y de la magnitud preliminar del sismo. El drea de ruptura (A) se

puede determinar aproximadamente a partir de la relacién:
M, =logn(A) + 4.0, (34)

donde M., es la magnitud del sismo (Utsu and Seki, 1954; Wyss 1979; Singh ef al., 1980),
posiciondndola en la vecindad del epicentro. Acto seguido se debe prescribir la magnitud
de la dislocacion (x;) de los segmentos (S;) correspondientes al drea de ruptura. Una primera
aproximacién de la magnitud de la dislocacién, suponiendo una dislocacién homogénea,

puede obtenerse de la relacion My= pAD | donde el momento sismico (M) ha sido

previamente calculado empleando la relacion de Hanks and Kanamori, 1979:
My, =2/3 logio Mo- 10.7 (35)

Una vez tomadas estas decisiones, la prediccién preliminar del tsunami hi(z) en las
localidades i, indicadas en la Tabla VII, se puede obtener en pocos minutos a partir del
universo de funciones de Green de cada localidad efectuando el producto matricial
Gi(Ox=b(1), donde Gy es el conjunto de funciones de Green correspondiente a las

dislocaciones x;.
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Es evidente que esta metodologia tiene un alto grado de incertidumbre debido a las
relaciones empiricas que se estdn utilizando para calcular los pardmetros de la ruptura. Por
ejemplo, la magnitud del sismo pudiera estar subestimada debido a una dislocacién semi-
asfsmica (“tsunami carthquake”; Kanamori, 1972), en cuyo caso, tanto el drea de ruptura.
como la magnitud de la dislocacién estarfan subestimadas. A su vez, existe gran
incertidumbre en la localizacién del drea de ruptura. Sin embargo, dada la rapidez con la
que se puede calcular la altura y el tiempo de arribo del tsunami, se puede hacer variar
tanto la localizacién del drea de ruptura como la magnitud de la dislocacién cuantas veces
sea necesario conforme se reciban noticias de las localidades que hayan sido afectadas por

el tsunami en la vecindad de la region de generacion.

Este procedimiento rapido para predecir alturas preliminares de tsunami se
program6 en un ambiente grafico para ser operado en sistemas de cémputo individuales
(PCs). La operacién del sistema consiste en seleccionar con el cursor los segmentos (S} e
introducir la magnitud de la dislocacién correspondiente. Esta operacion, incluyendo el
tiempo de cémputo en el que se obtienen los resultados, toma de 1 a 2 minutos.

4.3  Prediccién de alturas de tsunami en funcién de observaciones tempranas del
tsunami a ambos lados de la fuente sismica

El éxito de la metodologia que se describe en esta seccion depende completamente
de 1a factibilidad de contar con un sistema de observaciones cosieras de tsunami en tiempo
real. El procedimiento consiste en determinar la localizaci6n de los extremos de la ruptura

identificando la fase del tsunami observado a ambos lados de 1a fuente sismica en al menos
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dos de las localidades i de la Tabla VIL. Previamente se han calculado cartas de tiempo de
propagacion de tsunamis en formato digital a intervalos de tiempo de 15 segundos a partir
de cada una de las localidades 7. Los extremos de la ruptura se determinan posicionando la
fase del tsunami observado en la localidad i, sobre la linea de fase correspondiente en la
carta de tiempo de propagacién del tsunami de la localidad /. Note que las cartas de tiempo
de propagacién se interpretan a la inversa, suponiendo que el tsunami recorre la misma

trayectoria en ambos sentidos.

Las cartas de tiempo de propagacion de tsunamis se confeccionaron con el modelo
numérico de tsunamis identificando en cada paso de tiempo del modelo la posicion del
frente de onda de una perturbacién instanténea de la superficie del mar partiendo de cada
una de las localidades 7. A manera ilustrativa, s¢ muestra en la Figura 34 lacarta de tiempo

de propagacién correspondiente a la localidad de Coquimbo-Chile.
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Figura 34. Carta de tiempo de propagacién de tsunami correspondiente a Coquimbo. El
tiempo de propagacién del tsunami se indica con lineas de fase cada 20 minutos. La
primera linea de fase corresponde al minuto 106.

Una vez determinada la Jongitud de la ruptura, se procede a calcular la magnitud de
la dislocacién minimizando la diferencia entre las observaciones del tsunami a ambos lados
de la ruptura y la superposicién de las funciones de Green que han sido generadas
previamente por las dislocaciones x; de los segmentos que constituyen el drea de ruptura.
La manera més prictica de minimizar esta diferencia consiste en prescribir una disEocaci(’)n
homogénea en estos segmentos y en calcular el isunami sintético b4?) sin tener que esperar

a que se presente el primer miximo en las observaciones del tsunami en tiempo real. Es
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importante mencionar que en la mayoria de }os tsunami observados transcurre un tiempo
no menor de 15 minutos entre la fase o arribo del tsunami y el primer méximo. En este
intervalo de tiempo se pueden prescribir diferentes magnitudes de dislocacién para calcular
diferentes tsunamis sintéticos bi(7) antes de que se presente ¢l primer maximo en las
observaciones, de tal suerte que cuando se observe el primer maximo, éste aparezca
orquillado entre los tsunamis sintéticos. De esta manera se puede determinar
proporcionalmente la magnitud de la dislocacién necesaria para reproducir la altura del
primer méximo. Prescribiendo esta magnitud de dislocacion se puede predecir ripidamente
la altura del tsunami en las localidades i del Pacifico Oriental, efectuando el producto

matricial G;(#)x;.

La predicci6n de la altura del tsunami se puede mejorar conforme aumente el lapso
de tiempo de las observaciones. Por ejemplo, con un periodo completo del tsunami en las
observaciones en diferentes localidades, se puede emplear el método inverso para afinar la
magnitud de la dislocacién en cada uno de los segmentos del drea de ruptura. En el
programa de computo se ha incluido el algoritmo para realizar e] andlisis inverso de manera
automética una vez que se han seleccionado en el ambiente grafico los segmentos del area
de ruptura y las localidades de donde provienen las observaciones del tsunami en tiempo

real.
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44  Estimacién de la altura de inundacién por tsunami empleando el universo de
funciones de Green

Es importante mencionar que los tsunamis sintéticos obtenidos mediante el universo de
funciones de Green de cada localidad, nos permiten estimar directamente la altura del
tsunami frente a la costa, mas no asf la altura y la penetracién del tsunami tierra adentro o
mapa de inundaci6n. Sin embargo, los mapas de inundacién pueden ser confeccionados a
partir de los tsunamis sintéticos previamente calculados, empleando a estos {SUNamis Como
funciones de entrada o forzamiento externo en ¢l modelo numérico de tsunamis (ecs. 10, 11
y 12) adaptado en particular para cada localidad de interés. En esta etapa de 1a modelacidn
numérica es necesario contar con una representacion digital de alia resolucion espacial
tanto de la batimetria local como de la topografia costera, para asegurar que los términos
alinéales (adveccién y friccién) de las ecuaciones (11) y (12), modulen adecuadamente el

trepado del tsunami en tierra mediante la condicion de frontera mévil (ec. 33).

A manera de ejemplo, se presenta el computo de altura de inundacién para la regién
del Callao-Perti, en respuesta a la entrada de un tsunami sintético desde mar adentro sobre
la isébata de SO metros. La altura del tsunami sintético mar adentro se hizo variar,
incrementdndola consecutivamente de 1 a 8 metros, con la finalidad de observar los efectos
alincales en la amplificacién del tsunami al penetrar sobre la cosia. En la Figura 35 se
muestra la serie de tiempo del tsunaimi sintético con aitura inicial de 1 metro en el frente de
onda. El dominio de integracién numérica (Figura 36) consiste de una malla de alta
resolucién (paso de malla de 30 metros por lado) que incluye la batimetrfa desde la

profundidad de 50 metros y la topografia costera hasta la altura de 20 metros. La respuesta
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o altura de inundacién del tsunami para la localidad de El Callao se muestra en la Figura

37, en funcién de la altura del frente de onda del tsunami mar adentro. Estos resultados son

alentadores porque se observa que a pesar de las interacciones alinéales de! tsunami con la

batimetria local, la altura del tsunami sobre la costa €s aproximadamente una funcién lineal

de su altura mar adentro. En este caso, la funcién de respuesta es 2.1x1, +1.13, donde 77,
representa a la altura del frente de onda del tsunami mar adentro. El error cuadritico medio

de esta aproximacion lineal estd dentro de los 20 cm.
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Figura 35. Tsunami sintético entrando por la frontera oeste al dominio de integracién de
alta resolucién que se empleara para calcular la penetraci6n del tsunami sobre lacosta. La
altura del tsunami sintético mar adentro se hizo variar, incrementandola consecutivamente
de 1 a 8 metros, con la finalidad de observar los efectos alinéales en el factor de

amplificacién del tsunami al penetrar sobre la costa.
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Figura 37. El Callao: El trazo negro réprcsenta la altura del tsunami en la costa en funcién
de 1a altura del frente de onda del tsunami mar adentro. El trazo rojo es la aproximacidn

lineal de la respuesta del tsunami en la costa.
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Es evidente que la respuesta del tsunami no tiene que ser necesariamente lineal e igual
para diferentcs localidades, ésta depende primordialmente del relieve del fondo marino de
cada localidad. En algunas localidades se puede dar el caso de que ademds de la
amplificacién del tsunami por la disminucién de la profundidad, el tsunami se amplifique
en su recorrido hacia la costa debido a la convergencia del frente de onda hacia un mismo
punto. Esta convergencia puede ser originada por el efecto de refraccién del frente de onda
o por simple la geometrfa de la costa. Lo contrario puede ocurrir en caso de divergencia.
Por ejemplo, la respuesta del tsunami en El Callao es diferente de la respuesta en La Punta
y en La Perla (Ver Figuras 38 y 39). Sin embargo, en cada una de estas localidades se
observa que la funcién de amplificacién se puede representar adecuadamente como una
funci6én lineal de la altura del tsunami mar adentro. Estos resulfados son importantes
porque permiten confeccionar mapas de inundacién de localidades particulares similares a
los confeccionados para paises como México y Puerto Rico (Farreras and Ortiz, 2002; Post
et al., 1993) presuponiendo una gama de alturas de tsunami mar adentro. En caso de una
alerta de tsunami, la prediccién temprana de la altura del tsunami mar adentro permitird a

su vez seleccionar el mapa de inundacién adecuado a la situacion.
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Figura 38. La Punta: El trazo negro representa la aitura del tsunami en la costa en funcidn
de la altura del frente de onda del tsunami mar adentro. E! trazo rojo es la aproximacion
lineal de la respuesta del tsunami en la costa.
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Figura 39. La Perla: El trazo negro representa la altura del tsunami en la costa en funcién
de la altura del frente de onda del tsunami mar adentro. El trazo rojo es la aproximacion
lineal de la respuesta del tsunami en la costa.



Resultados y Conclusiones

El analisis detallado de las observaciones regionales del mega-tsunami de Chile del
22 de mayo de 1960, y su simulacién numérica, han permitido determinar por primera vez
de manera independiente la localizacién del drea de ruptura asi como la heterogerieidad de

la magnitud de la dislocacién cosismica.

La subdivisién de planos de falla, empleando segmentos prototipo con dimensiones
de 100x200 km’ echado de 15 grados y profundidad de 20 km, es adecuada para
representar la dislocacién de 4reas de ruptura con longitud mayor de 400 km. Las
diferencias en la altura del tsunami al considerar otros probables dngulos y profundidades

no es significativa cuando el tsunami se propaga lo largo de la costa.

La generacién del universo de funciones de Green a partir de la dislocacién de cada
uno de los segmentos prototipo de planos de falla permitié desarrollar una metodologia
adecuada y répida para optimizar ¢l sistema regional de alerta de tsunamis en Perd. Esta
metodologia estd orientada principalmente a mega-tsunamis de origen sismo-tecténico que
ocurran en las zonas de subduccién del Océano Pacifico Oriental. Las funciones de Green
calculadas a lo largo de la costa del Pacifico Oriental permiten estimar en pocos miautos la
altura y el tiempo de arribo de tsunamis a cada una de las localidades a lo largo de la costa
y son de utilidad para confeccionar una gama de mapas de miesgo de inundacién

prescribiendo diferentes alturas de tsunamis potenciales.
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La metodologia desarrollada en esta tesis para optimizar el sistema regional de
alerta de tsunamis se programo en un ambiente grafico para ser operados en sistemas de

computo individuales.

Es importante mencionar que las observaciones del nivel del mar en tiempo real son
fundamentales para evaluar con certidumbre el riesgo de inundacién por tsunamis ante una
alerta temprana de tsunami. A su vez, estas observaciones constituyen un acervo de

informacidn adicional para estudios geofisicos de la fuente sismica en zonas de subduccién.
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