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Resumen

El 11 de marzo de 2011, en la region de Tohoku-Oki, Japon, ocurrié6 un gran
terremoto con una magnitud de momento de M,, = 9.0 (USGS). Este evento
gener6 deslizamientos corticales a gran escala que fue monitorizado por diversos
sistemas terrestres, lo que llevo a la realizacion de investigaciones con diferentes
modelos co-sismicos para entender las caracteristicas geométricas y fisicas de la
zona de subduccién. Sin embargo, estas investigaciones se limitan a a distribucion
heterogénea y acotada a de las estaciones GPS y otros sistemas de monitoreo

sismico, especialmente en zonas submarinas.

Afortunadamente, desde marzo del 2002, se cuenta con dos satélites gemelos
del proyecto geoespacial GRACE (Gravity Recovery and Climate Experiment),
que proporcionaron informaciéon gravimétrica terrestre con un amplio rango de
observaciones. La presente Memoria de Titulo se enfoca en el uso de datos
gravimétricos satelitales para estudiar la deformacion de la corteza terrestre (tanto
continental como submarina) causada durante la fase co-sismica del terremoto
de Tohoku-Oki. La hipotesis de este estudio se basa en el modelo de geometria
propuesto por Sieh et al. (1999), conocido como Modelo de Placa, el cual considera
dos interfases con direcciones de ruptura opuestas (normal e inversa). Para llevar a
cabo el analisis, se utiliza la Teoria de Dislocacion en una Tierra Esférica teniendo
en cuenta la curvatura de la Tierra, que se expresa matematicamente en Funciones
de Green de Dislocacion (DGFs). Adicionalmente, se incorporan dos interfaces
horizontales entre las cortezas continental y oceanica, ubicadas sobre el manto
superior, basado en el anélisis del movimiento absoluto de las placas. En total, se
involucran cuatro placas tectonicas: la placa del Pacifico, de Filipinas, de Eurasia
y de Okhotsk.

Se realiza una inversion para obtener el deslizamiento de las cuatro interfases del
modelo, estableciendo una relaciéon con las observaciones de los satélites GRACE.
Los resultados que se obtienen muestran que la deformaciéon cortical inferida
por las anomalias gravimétricas se correlacionan con la geometria y la magnitud
del deslizamiento en las interfases, especialmente aquellas que rodean a la placa
subductante. Luego, se realiza un analisis del gradiente de gravedad y se compara

con modelos de otras investigaciones.

Esta Memoria de Titulo demuestra la utilidad de los datos gravimétricos satelitales



y su relacion, a través de la modelizacion numérica basada en una Tierra esférica,

con el Modelo de Placa en una extensa area.
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Capitulo 1

Introduccion

Uno de los grandes motores de la Tierra es la conveccion del manto, incidiendo en
el movimiento de placas mediante mecanismos reologicos litosféricos complejos
(Bercovici et al., 2000), donde en algunas regiones este movimiento es practicamente
continuo o gradual, mientras que en otras es abrupta generando grandes terremotos.
Debido a que los grandes terremotos afectan la vida de las personas, es importante
entender lo mejor posible estos fenémenos, para asi poder minimizar su efecto
en la sociedad. Normalmente los grandes terremotos se estudian mediante la
observacion de las ondas sismicas que ellas generan, lo cual permite inferir el
desplazamiento de la fuente, pero son procesos que ocurren en forma repentina, es
decir en escalas de tiempo de segundos a minutos, por lo cual es necesario abordar

distintas metodologias para su escrutinio.

Lo interesante es que en las ultimas décadas las observaciones geodésicas han
impulsado enormemente la comprension de estos fenémenos, ya que permite inferir
el movimiento del desplazamiento en la fuente en escalas de tiempo de minutos a
anos. Sin embargo, una de las debilidades de estas observaciones geodésicas, es de

que tienen una cobertura espacial global limitada (Zheng et al., 2018).

En los ultimos anos, investigadores han postulado la posibilidad de usar mediciones
de la gravedad terrestre para inferir el movimiento de la fuente de grandes
terremotos a partir de la dislocacion de fuentes puntuales (Okubo, 1991, 1992)
que actualmente pueden ser evaluados para un modelo esférico (Sun and Okubo,
1993). Quizés sea un poco controversial todavia, pero presenta una interesante

oportunidad de investigar sobre la factibilidad de testear distintos modelos de
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fuente sismica.

Tras el analisis de algunos modelos del proceso de subduccién, en particular
aquellos derivados de observaciones de cambios en la gravedad causados por
grandes terremotos (Sun and Okubo, 2004), se presenta la siguiente Memoria
de Titulo. A continuacién se aborda la comprension del ciclo sismico, se explora
el modelo del movimiento de placas en las zonas de subducciéon y se examinan

aspectos relevantes de la zona de estudio.

1.1. Ciclo Sismico

A lo largo de los margenes tectéonicos de la corteza terrestre se reconocen
importantes y extensas zonas de movimientos convergentes que traen consigo un
proceso de subduccion de placas, producto de fuerzas internas, que tienen como
consecuencia la ocurrencia de eventos de alta energia como lo son los procesos
de subduccién como se puede ver en la Figura 1.1.1, en que de acuerdo a la
teoria actual de tectonica de placas donde interacttian una placa oceanica y una
continental, esta primera es la que se desliza bajo la placa continental (Forsyth
and Uyeda, 1975) y que tras la acumulacion de esfuerzos por el acople y una
posterior perturbaciéon del mismo se generan grandes terremotos. La acumulacion y
liberacién de esfuerzos en las zonas de acoplamiento de estas placas subductantes
se dan en un medio y ocurren en un tiempo mediante un proceso reiterativo

llamado ciclo sismico.

El ciclo sismico incluye todo lo que pasa entre terremotos consecutivos y se
divide en tres etapas principales: etapa inter-sismica, etapa co-sismica y etapa
post-sismica como se muestra en la secuencia de la Figura 1.1.2 obtenida de
Ruegg (1994). Estos ocupan un espacio temporal variable pero que cumplen una
razon de casi constante donde la primera etapa, respectivamente, ocupa mas del
90 % del ciclo completo lo que corresponden a decenas y hasta centenas de anos
donde se acumulan esfuerzos producto del acoplamiento de dos placas tectonicas
(Ruegg, 1994). El concepto de ciclo sismico remite su origen a la teoria del rebote
elastico (Reid, 1910) que explica que los esfuerzos se acumulan (durante décadas
en la etapa inter-sismica) hasta superar el limite de resistencia del material para
luego producirse la ruptura, y en cuanto a ello si las condiciones mecanicas en la

zona de bloqueo permiten que la tension alcancen un umbral critico, se libera la
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Volcanic arc

Figura 1.1.1: Esquema representativo de una zona de subduccién en un margen
convergente. Figura extraida de www.slideplayer.com.

deformacion elastica acumulada (etapa co-sismica) en un corto lapso de tiempo
de segundos o minutos, provocando que todos los desplazamientos finalmente
alcanzan la tasa de deslizamiento en zonas donde las placas estuvieron acopladas.
Seguido a esto se da inicio a la etapa post-sismica que puede durar anos donde se
descarga casi la totalidad de del estrés que falto liberarse en la etapa co-sismica
pero con menos magnitudes que ha sido explicada por distintas teorias. Cabe
mencionar que en este trabajo se evaliia la etapa co-sismica en base a los datos

observados previo y durante su ocurrencia.

1.2. Modelo de Placa o Slab Model

Durante la ultima década, en el Cinturén de Fuego del Pacifico se ha presenciado
la ocurrencia de grandes terremotos como dentro de toda la historia geologica ha
sido posible descifrar. Esto ha traido consigo, paralelo al avance de tecnologias,
la implementacion de una amplia cobertura de instrumentos para recopilacion
de datos sismicos y geodésicos con lo cual ha sido posible elaborar modelos de
falla finita en las tres etapas del ciclo sismico. En este sentido se ha sido utilizado
ampliamente datos geodésicos obtenidos de instrumentos GPS ( Global Positioning

System, en inglés) dispuestos en zonas continentales y en su gran mayoria en
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Figura 1.1.2: Esquema del ciclo sismico. Figura modificada de Ruegg (1994).

superficie terrestre dejando de lado el drea sumergida bajo el mar, salvo algunas
excepciones més recientes como ocurre en proximidades de la fosa en Japon (Dhar
et al., 2023), ademas estos instrumentos estan dispuestos de forma heterogénea
producto de las cualidades de la topografia y geomorfologia en el area de estudio.
Sin embargo, en este trabajo se evaltia un modelo geométrico utilizando datos
gravimétricos tomados desde el espacio exterior del planeta a una escala de 1.400
km (Panet et al., 2018) cuya cobertura se dispone de manera homogénea y también

sobre areas donde el océano cubre la superficie de la corteza terrestre.

En relacion a la definicion de la geometria de la falla, es esencial presentar un
fundamento respaldado por datos de observacion. Esto asegura que el resultado sea
coherente con la realidad. En este sentido, el modelo que se utiliza tradicionalmente
es el propuesto por Savage (1983), méas conocido como Back-slip Model que plantea
una acumulacion y liberacion de tension descrita en dos dimensiones que puede
ser modelado a través de dos soluciones, una estacionaria y otra suplementaria,
cuyos esfuerzos generan un desplazamiento en un solo plano de falla. La primera
solucion supone una subducciéon libre con un desplazamiento tipo inverso hasta
la astenosfera a lo largo del plano de falla, por lo que se evalta un promedio
de convergencia, es decir corresponderia al movimiento esperado de la placa
subductante directamente asociado a la tasa de convergencia . Por otra parte, la

solucién suplementaria esté representada por un fallamiento de tipo normal en la
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Figura 1.2.1: Esquema del Back-slip Model propuesto por Savage (1983). (A)
Solucion estacionaria de deslizamiento inverso, (B) solucion suplementaria de
deslizamiento normal y (C) de superposicion de las dos soluciones donde las lineas

horizontales en el plano de falla representan la zona de acoplamiento interplaca.
Figura modificada de Savage (1983).

(B
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zona sismogénica y seria explicada a través del concepto de acoplamiento en la
zona de subduccion generandose una acumulacion de esfuerzos siendo necesario
posteriormente un deslizamiento inverso para liberar dicha tension, asi entonces
superponiendo ambas soluciones Savage (1983) propone una descripcion del proceso
de acumulacién y liberacion de esfuerzos que se puede ver esquematizado en la

Figura 1.2.1.

En esta hipotesis, Savage (1983) propone que el deslizamiento durante la carga
y descarga son contrarios, sin embargo se distribuyen en un solo plano de falla
lo cual le resta sentido fisico, por lo que el trabajo presentado en esta Memoria
de Titulo utiliza la geometria del Modelo de Placa propuesta por primera vez
por Sieh et al. (1999) quienes suponen dos interfases con deslizamientos opuestos
como se puede ver en la Figura 1.2.2 descrito para el inter-sismico en la zona de
subducciéon de Sumatra tras 25 afios de monitoreo de la tasa media de elevacion.
Sieh et al. (1999) presentan un esquema de una placa subductante con un espesor
de 15 km en el eje de la fosa, que se adelgaza hasta llegar a 0 km a una profundidad
de 160 km. Mas tarde esta hipotesis es retomada por Bataille et al. (2016) quién
supone un deslizamiento (dentro de todo el ciclo sismico) en al menos dos planos
de falla distintos (Figura 1.2.3) que serian consecuencia de la fuerza de arrastre
(slab-pull). La hipotesis de estos dos trabajos anteriores son aplicables de manera

general a cualquier zona de subduccién y es evaluada en el presente estudio con
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Figura 1.2.2: Esquema que muestra los parametros de un modelo idealizado de
deformacion inter-sismica en una zona de subduccion. Figura de Sieh et al. (1999)

datos de gravedad para determinar la aproximacion a la realidad comparando con
datos observados y otros modelos como el de Ji et al. (2022). El Modelo de Placa
ya ha sido evaluado por autores como Pena (2014), Novoa (2015), Contreras et al.
(2016), Vera (2016), Quiroga (2016), Herrera (2016), Molina (2017) y Aguirre et al.

(2019) en diferentes etapas del ciclo sismico de manera unificada.

El Modelo de Placa supone dos planos de falla paralelos entre si cuya parte
inferior es movilizada por la fuerza de arrastre principalmente segiin Bataille et al.
(2016), por lo cual la evaluacion de la deformacion se hace en dos zonas segin
la representacion de Sieh et al. (1999), para el caso de la zona de subduccion
de Sumatra. Esta geometria es trasladable a la zona de subduccién de Japén
sumando los antecedentes necesarios, y se representa una interfase superior con
movimiento relativo tipo inverso y una interfase inferior con movimiento tipo
normal durante el co-sismico pero que también puede ser evaluado para el inter-
sfsmico y post-sismico considerando las caracteristicas asociadas a cada etapa
del ciclo sismico. Esta nueva interfase en la seccion inferior de la corteza podria
interferir en las anomalias de gravedad observadas desde el espacio mediante los
satélites GRACE ( Gravity Recovery and Climate Experiment), que segtin los datos
filtrados por Panet et al. (2018) han logrado medir variaciones de gravedad hasta
una profundidad de 400 km aproximadamente. Las deformaciones detectadas en

superficie durante el inter-sismico son explicadas por un aporte mayoritario de
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Figura 1.2.3: Esquema representativo de la deformacion al largo plazo en zonas de
subduccion producto de la fuerza de arrastre. El modelo representa la subducciéon
de un cuerpo con un comportamiento en un medio elastico con dislocacion en dos
planos envueltos por medios ductiles. Figura de Bataille et al. (2016).

desplazamiento en la interfaz inferior y un menor aporte de la interfaz superior
puesto que esta en la respectiva etapa se encuentra parcialmente acoplada. Por lo
tanto, el movimiento principal es tipo normal lo que produce un deslizamientos
en un sentido y direcciéon igual al de la convergencia de la placa subductante. Por
el contrario, durante la fase co-sismica la deformacion percibida en superficie seria
producto del desplazamiento en la interfaz superior de movimiento tipo inverso
por lo que el sentido de los movimientos superficiales se opondrian al vector de

convergencia de placas.

Al igual como en toda investigacion, la teoria del Modelo de Placa debe sustentarse
en observaciones previas y publicaciones. En ese sentido, amplios son los aportes
cientificos, a modo general, que respaldan la evaluacion de terremotos en zonas de
subducciéon con dos interfases de desplazamiento en distintas partes del planeta
(Bloch et al., 2014; Rietbrock and Waldhauser, 2004; Brudzinski et al., 2007;
[garashi et al., 2001), sobretodo destacando la ocurrencia de sismos en profundidad
que marcan dos zonas sismogénicas casi paralelas. Un articulo que muestra dos
zonas sismogénicas, para el caso de la zona de subduccién de Chile, es Bloch et al.
(2014) quien como se puede ver en la evidencia claramente las distintas zonas de
sismicidad de 5.250 eventos tomadas por dos redes sismicas locales temporales en

torno a la latitud 21°S, cercanos a Iquique al norte de Chile, durante dos ventanas
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de tiempo, primero entre noviembre del 2005 hasta noviembre del 2009 y la tltima
contempla desde marzo de 2010 a marzo de 2012. Esta investigaciéon muestra
claramente zonas de sismicidad a profundidades entre 30 y 50 kilémetros que se
distribuyen de manera tal que se les puede asociar a la interfase superior de placas.
La siguiente zona con actividad sismica se aprecia a profundidades de 45 y 50
kilometros, dentro del manto litosférico que se proyecta a profundidad y por tultimo
se reconoce una tercera banda de sismicidad en direcciéon normal a la interfase
superior de placas, a una distancia de 8 kilometros, limitando la corteza oceénica.
Para Bloch et al. (2014) esto se explicaria por la presencia de fluidos producto del
fracturamiento de la placa subductante y a la deshidratacion de minerales por los
procesos de metamorfismo regional. Similar es la interpretacion de Rietbrock and
Waldhauser (2004) quienes realizan reubicaciones de alta precision para sismos
de profundidades intermedias (entre 80 — 130 km) debajo de los Andes centrales,
revelando una doble zona de Benioff de unos 9 km de espesor como se puede ver en

la Figura 1.2.5, sin embargo no descartan la posibilidad de un origen geodindmico.

Si bien ultimamente han aparecido mayores registros que muestran una doble zona
sismogénica, estos se asocian generalmente a zonas particulares como lo son los
trabajos de Rietbrock and Waldhauser (2004) y Bloch et al. (2014), sin embargo
ya hace anos comenzaban a aparecer hipotesis que acunarian el concepto de Doble
Zona de Benioff (DZB) donde se venia describiendo la presencia de dos zonas de
sismicidad en un formato bimodal. Tal es el trabajo de Hasegawa et al. (1978) en
torno a la zona de subduccion en la isla de Japoén, pero ante este descubrimiento
surgi6 la interrogante si dicha ocurrencia bimodal de sismicidad era un caso
particular o era posible ampliarlo a un estudio global en los margenes convergentes.
Desde entonces pasaron décadas para que en el trabajo de Brudzinski et al. (2007)
se desarrollara una metodologia de investigacion basado en dos indices a evaluar
para darle validez al concepto de Doble Zona de Benioff a nivel global. Primero,
si las DZB son prevalentes a este nivel y segundo si existe una relacion entre la
separacion de las DZB y las propiedades de la placa subductante. Para ello el
equipo de Brudzinski et al. (2007) investigoé 16 zonas de subduccion resultando,
tras el estudio enfocado, un rango de la placa subductante entre los 10 a 160
millones de afios con dngulos de manteo entre los 0° y 70°. Los resultados de
Brudzinski et al. (2007), como se puede ver en la Figura 1.2.6, revelan que la

distancia de separacion entre la interfaz superior e inferior de la placa subductante
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Figura 1.2.4: Localizacion de eventos sismicos correspondiente al periodo
comprendido entre los anos 2005 y 2012 para el segmento de Iquique emplazado
en el norte de Chile. En verde la sismicidad de la corteza continental y en azul la
sismicidad asociada la placa subductante. (a) Vista de planta; (b) seccion N-S;
(c) perfil E-O; (d) distribucion sismica normal de la placa subductante para las
dos secciones (I y II) (profundidad cero en la interfaz de la placa); (1) primera
banda de sismicidad, (5) segunda banda de sismicidad, (6) posible tercera banda
de sismicidad cerca del Moho oceénico. Figura de Bloch et al. (2014)
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Figura 1.2.5: (a) Mapa de los Andes Centrales. Las estaciones sismologicas se
representan en triangulos negros y los eventos sismoldgicos en puntos grises, que
ademas, son graficados en el perfil de abajo. (b) Hipocentros reubicacion de los
sismos con sus respectivos mecanismos focales donde se observa la presencia de
dos bandas sismogénicas separadas por 8 a 10 km. Figura modificada de Rietbrock

and Waldhauser (2004).
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Figura 1.2.6: Se observa en la parte superior los catalogos de sismicidad utilizados
para el caso de Japon, mientras que en la parte inferior se muestran los datos
sfsmicos rotados a la componente normal de la placa subductante. Figura de
Brudzinski et al. (2007).

depende directamente con la edad de la placa subductante y de las propiedades
termales de la misma, resultando un espesor de 8 km para placas de 12 millones
de anos y 40 km para una placa de 160 millones de anos, y la DBZ fue reconocible
al menos en un segmento para cada zona de subduccion investigada. Para el caso
de Japon, nuestra zona de estudio, los datos arrojan una profundidad de 30 km

para la placa subductante.

Por tultimo, otro interesante estudio que muestra una Doble Zona de Benioff
en Japon es la realizada por Igarashi et al. (2001) quienes recopilan datos
de micro-sismos pertenecientes a una red sismica dispuesta para el estudio de
eventos teliricos y eruptivos pertenecientes a la Research Center for Prediction of
FEarthquakes and Volcanic Eruption. En dicha investigacion, como se muestra en el

articulo de Igarashi et al. (2001), se obtienen los mecanismos focales para eventos
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Figura 1.2.7: (A) Mapa con distribucién de puntos de observaciéon para micro-
sismos entre abril de 1992 y agosto de 1998 al norte de Japon. (B) Hipocentros
relocalizados para la seccion AA’. (C) Esquema con la interpretacion y distribucion
de eventos tipo inverso (LT), normal (NF), downdip compression (DC) y downdip
extension (DE). Figura modificada de Igarashi et al. (2001).

menores o iguales a magnitud 5, generando soluciones para 1.106 micro-sismos
dispuestos en un catalogo de un rango temporal de casi 6 anos, entre abril de 1992
y agosto de 1998. Dentro de los resultados se obtienen inversiones para fuentes
de fallas inversas y de downdip compression a profundidades entre 40 y 70 km,
pero también se obtienen inversiones para fuentes con mecanismos focales tipo
normal a una profundidad de 70 km y bajo la misma region, a unos 30 o 40 km
mas profundo, se reconocen eventos tipo downdip extension como se muestran en
la Figura 1.2.7.

1.3. Movimiento absoluto de placas tectonicas

En la presente Memoria de Titulo se presenta un modelo de subduccién que

involucra ademas la participacion de dos planos horizontales cuya interfase (entre

100
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el manto superior y la corteza oceanica) presentan un deslizamiento relativo.

En este aspecto, uno de los antecedentes nuevos que se adicionan al modelo
geométrico de dos interfases inicialmente propuesto de Sieh et al. (1999), es la
investigacion realizada por Wang et al. (2018) quienes proporcionan una nueva
vision sobre la relacion entre las plumas mantélicas, los puntos calientes (hotspots)
y el movimiento de las placas tectonicas en la Tierra. El estudio utiliza datos de
tomografia sismica identificando 27 hotspots asociados a 24 plumas mantélicas de
altas profundidades para determinar cémo se mueven las placas tectonicas de la
Tierra en relacién con estas zonas usando un modelo de movimiento relativo de
placas denominado modelo MORVEL (Mid-Ocean Ridge VELocity), postulado
por DeMets et al. (2010) que luego fue modificado por Argus et al. (2011), para
obtener un modelo de movimiento absoluto llamado modelo T25M. Esto lo realiza
mediante un proceso de optimizacion de maxima verosimilitud combinada con un
procedimiento de deteccion de datos atipicos basado en pruebas estadisticas, cuyo

resultado grafico se muestra en la Figura 1.3.1.

30°'W 0 30°E 60°E 90°E 120°E 150°E 180° 150W  120'W 90°'W

—
30'wW 0 30°E 80°E 90°E 120°E 150°E 180° 150°W  120°W 90'W

Figura 1.3.1: Mapa global con las velocidades absolutas de las placas en relacion
con los hotspots profundos estimados por el modelo T25M (flechas negras) que
se comparan con las velocidades relativas del modelo NNR-MORVELS56 (flechas
rojas) (Argus et al., 2011). Las lineas naranjas marcan los limites de placas. Figura
de Wang et al. (2018).

60'W
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(b) Placas tectonicas y hotspots en el tiempo 2.

Figura 1.3.2: Esquema del movimiento relativo entre el manto y la corteza
terrestre en relacion con los hotspots profundos estimados por el modelo T25M de
Wang et al. (2018). Los triangulos de color rojo escarlata representan los hotspots
activos y los triangulos de color rojo vino a los inactivos. ¢ y t5 corresponden al
tiempo 1 y 2 en que estos hotspots aparecieron. D es la distancia, constante, entre
los hotspots activos y d es la distancia entre los hotspots inactivos. Las flechas
negras y rojas representan el movimiento relativo entre las placas tectonicas y el
manto superior respectivamente.

Segiin Wang et al. (2018), los resultados indican que los movimientos aparentes

de los hotspots, derivados al restar las velocidades observadas en su migracién con
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las velocidades de las placas en el modelo T25M, muestran un patréon combinado
de ser opuestos a las velocidades de las placas y tornan a mantener una distancia
constante entre ellas durante el tiempo como se puede ver en el esquema de la
Figura 1.3.2. Esto sugiere que el manto superior tiene un movimiento relativo
opuesto a la direccion del movimiento de las placas tectonicas. Este patron implica
que el flujo de retorno de la astenosfera puede desempenar un papel importante
en el control de los movimientos aparentes entre los hotspots. En consecuencia,
el modelo predice los movimientos absolutos de las placas en relacién con las
plumas mantélicas profundas, es decir, en relaciéon con el manto. Luego, con esta
investigacion a nivel global se sustenta la presentacion de interfases horizontales

(entre la corteza oceanica y el manto superior) en esta Memoria de Titulo.

1.4. Zona de Estudio

Durante la tarde del 11 de marzo de 2011, a las 5:46 UTC, ocurrié un
megaterremoto con epicentro en Tohoku, Japdén, cuya magnitud alcanzé la
Mw = 9.0 con una ruptura que gener6 un deslizamiento de mas de 30 metros
(Figura 1.4.1b) en la zona acoplada que cubrié un area cercana a los 300 km a lo
largo del rumbo de la falla y de 150 km en direccién del manteo segin informacion
del United States Geological Survey (USGS) e involucroé la participacion directa de
las placas del Pacifico y Okhotsk al noreste de Honshu (Figura 1.4.1a), donde la
placa oceédnica subductaba a una velocidad de 83 mm/ano generandose, durante
la ruptura, desplazamientos horizontales relativos medidos en superficie de hasta
30 metros durante el co-sismico que luego fue disminuyendo conforme transcurrio
el tiempo en la fase pos-sismica (Figura 1.4.2) cuya interpretacion de Sun et al.

(2014) se asocia a la relajacion viscoescolastica.

Una interpretacion respecto a la relajacion viscoescolastica, pero en profundidad,
es también discutida y propuesta por Panet et al. (2018) quienes analizan la
variacion del campo de gravedad de la Tierra en la zona que rodea al epicentro
del terremoto de Tohoku-Oki Mw = 9.0 con los datos obtenidos por los satélites
gemelos del llamado proyecto GRACE ( Gravity Recovery and Climate Experiment),
cuya mision, a partir de su lanzamiento en el 2002, fue hacer un mapa con precision
(hasta una resolucion espacial de 200 km (Ries et al., 2016)) del campo gravitatorio

de la Tierra con el cual estudiar la distribucion y el flujo de masas dentro del
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Figura 1.4.1: (a) Configuracion tectonica y los margenes de placa presentes en
la zona de estudio para el terremoto Tohoku-Oki Mw = 9.0. Se representa el
mecanismo focal del terremoto, donde ademas flechas rojas indican el movimiento
relativo entre las dos placas en el limite de placas. Figura modificada de Ozawa
et al. (2011). (b) Modelo de deslizamiento de falla finita USGS V2 - 2011/03/18
que muestra un deslizamiento maximo de 32 m, usando un rango de ruptura
velocidad de 1,25 - 3 km/s.

planeta y sus alrededores.

Uno de los notables resultados que muestran Panet et al. (2018) es que la anomalia
gravimétrica en la zona de subducciéon durante el terremoto de Japon fue, segiin
el modelo propuesto por el equipo investigador, la expresiéon en profundidad
de la deformacion de todo el sistema de subduccién, como se puede ver en la
Figura 1.4.3, donde se muestran variaciones de gravedad antes de la ocurrencia
del megaterremoto debido a una interacciéon entre el deslizamiento continuo y la
relajacion viscoelastica de la astendsfera producto de una transmisiéon de masas
en profundidad que se proyecta también hacia la superficie, observaciones que son
inaccesibles para otros sistemas de observacion, y que segtn ellos manifiestan una
evidencia del procesos convectivos relativamente rapidos en el manto superior que

podrian tener relaciéon con la dinamica de la placa subductante.

Este ultimo trabajo nos motiva a evaluar la aplicaciéon del modelo propuesto por

Sieh et al. (1999) en base a otras observaciones asociadas a la geodinamica en
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a  Coseismic displacement b  Postseismic displacement (1 year)

40°N

Coseismic slip (m)

36°N

Figura 1.4.2: Deformacion en superficie del terremoto de Tohoku-Oki de 2011.
(a) Desplazamiento terrestre, submarino y modelo de deslizamiento durante el
co-sismico. (b) Desplazamiento terrestre y submarino durante el post-sismico un
ano posterior a la ocurrencia del terremoto Mw = 9.0 . Figura de Sun et al.
(2014).
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Figura 1.4.3: Modelo propuesto por Panet et al. (2018) para el terremoto de
Tohoku-Oki Mw = 9.0 del 2011 para los analisis gravitatorios tomados por
GRACE. (A) Modelo co-sismico para la gradiente gravimétrico perpendicular a
la fosa. (B) Modelo de gradiente gravimétrico entre el 11 de marzo de 2012 y el
23 de mayo de 2014, producto de una relajacion viscoelastica de la astenosfera
provocada inicialmente por el deslizamiento co-sismico. Figura modificada de
Panet et al. (2018).
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profundidad que generan anomalias en el campo de gravedad de la Tierra y que
abarcan areas mucho mas extensas que también se pueden trasladar (aunque en
un periodo acotado de afos) a cualquier zona del planeta. Para ello usamos los
datos obtenidos por GRACE y los evaluamos en la misma éarea de estudio que
fue trabajada por Panet et al. (2018) que abarcan los 120° a 165° longitud Este y
los 10° a 53° latitud Norte, dejando entre ver los procesos internos que ocurren
en cuatro placas tectonicas sobre los que localiza la sismicidad de alta energia

cercana a la isla de Japon.
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Capitulo 2

Hipotesis y objetivos

2.1. Hipotesis

Un modelo de subduccién con cuatro interfases (dos de ellas basadas en el modelo
de Sieh et al. (1999)) que involucra una regiéon amplia en torno al epicentro del
terremoto de Tohoku-Oki, logra representar de manera mas precisa, en comparacion
con un modelo de una interfase, las anomalias gravitacionales observadas por

GRACE durante el co-sismico.

2.2. Objetivos

2.2.1. Objetivo general

Analizar la anomalia de gravedad en la zona del terremoto de Tohoku-Oki Mw =
9.0 de 2011 comprendido como el resultado del proceso de ruptura durante el
co-sismico, con la aplicacion del Modelo de Placa, aplicando una dislocacién en

una Tierra esférica.

2.2.2. Objetivos especificos

» Formular un modelo de falla con cuatro interfases, dos con manteo asociado

a la placa subductante (superior e inferior) y dos horizontales.

» Evaluar la anomalia de gravedad, en cuanto al modelo propuesto, para la
zona del terremoto de Tohoku-Oki Mw = 9.0 (2011).
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2.2. Objetivos

= Determinar la relacion del deslizamiento co-sismico del modelo propuesto

con las observaciones de gravedad.

= Discutir la importancia y los efectos de la incorporaciéon de una interfase
inferior en un modelo de falla finita durante el periodo co-sismico de un

terremoto en la zona de subduccion.

= Comparar la validez del modelo propuesto con el de otros autores en cuanto

a la configuracion del sistema tectonico.
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Capitulo 3
Marco teoérico

En este capitulo se describe cuantitativamente como la observacion del campo
gravitatorio de la Tierra puede aportar a la comprension de algunos procesos

dindmicos en su interior, y en particular a procesos asociados a los terremotos.

3.1. Gravedad y deslizamiento

Los primeros estudios que asocian las variaciones de gravedad con las dislocaciones
en planos son muy recientes, y no fue hasta fines de la década de 1970 que algunos
investigadores comenzaron a analizar esta relacion. Hagiwara (1977) es el primero
en investigar los cambios de gravedad y sus resultados los asocia a los cambios
de elevacion tras la ruptura de una zona sismogénica para el terremoto de Izo
Hanto-Oki del 1974 en la Peninsula de Izu, Japon. Luego, el articulo Savage (1984)
estudia los cambios gravitatorios a mayor detalle para una falla con geometria
definida, evaluando la anomalia de Bouguer para una falla de rumbo dispuesta
en un plano vertical con un deslizamiento definido. Unos anos mas tarde, en
los trabajos de Okubo (1991) y Okubo (1992) se estudian completamente los
problemas de los cambios de potencial y gravedad causados por dislocaciones
puntuales y por fallas en un plano finito distribuidos en un medio homogéneo
semi-infinito abriéndose también la posibilidad de evaluar los cambios de gravedad
observables en la superficie del geoide durante la fase co-sismica, obteniendo como
resultado una variacion gravimétrica producto del deslizamiento que generaria un
reacomodo de masas. Sin embargo, ninguno de los trabajos anteriores obtienen

resultados asociados a un modelo esférico del planeta, sino mas bien muestran
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Figura 3.1.1: Modelo de dislocacion para una esfera simétrica. La figura (A)
muestra la ubicacion de un terremoto dentro de una esfera. La figura (B) muestra
la geometria en coordenadas esféricas (1,0, ¢). r es la distancia radial de un punto
de dislocacion ubicada en un eje polar. n es el vector normal y v es el vector que
describe la dislocaciéon con un angulo A respecto al rumbo del plano de falla cuyo
angulo de manteo es J. e, ey son los vectores unitarios en direcciéon de 6 = 0
y 0 = m/2 respectivamente, y e3 es un vector en direccion del eje polar. Figura
modificada de Sun and Okubo (1993).

calculos elaborados a partir de fuentes dispuestas en un plano homogéneo producto
de las dificultades que trae consigo hacer evaluaciones numéricas en un modelo
mas realista en aquellos anos, pero en Sun and Okubo (1993) desarrollan una
metodologia para calcular los cambios de gravedad a nivel global producidas
por dislocaciones ocurridas en un cuerpo elastico esférico. La investigaciéon de
Sun and Okubo (1993) es la premisa para evaluar los cambios de gravedad en
esta Memoria de Titulo. En el articulo de Sun and Okubo (1993) se describen
los efectos de un modelo esférico para el caso de un cuerpo homogéneo y otro
con heterogeneidades radiales. Para ello definen principios matematicos para
evaluar los cambios de potencial y gravedad ocupando la teoria esférica los que
son analizados para esfuerzos de cizalle y esfuerzos de tension, que a su vez son
expresados en cuatro componentes independientes; (i) un deslizamiento en el
rumbo, (ii) un deslizamiento en el manteo, (iii) una apertura por tensién en un
plano horizontal y (iv) una apertura por tensiéon en un plano vertical, de los cuales
derivaron complejas demostraciones matemaéticas, que no abordaremos en detalle
en este trabajo, los que arrojaron modelamientos generales para diferentes tipos
de dislocaciones en un plano de falla sobre una superficie esférica y que se muestra

esquematicamente en la Figura 3.1.1.
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Para el caso de un cuerpo homogéneo continuo (modelo 1066A de Gilbert and
Dziewonski, 1975), que sera el caso a diagnosticar en esta investigacion, realizan
evaluaciones considerando una densidad terrestre (p) igual a 2.183 x 103kg m ™3,
constantes eldsticos de cizalle p de 1.45 x 1072N m~2 y X de 1.90 x 1072N m~2,
aceleracion de gravedad (go) de 9.28 m/s?, y un radio terrestre (a) de 6.371x 103km
y calculan variaciones de gravedad para el caso de fallas de rumbo y para fallas
normales e inversas. En este sentido demuestran que, ademés de que se de una
variacion en la gravedad producto del deslizamiento de la falla, como ya otras
investigaciones previas venian demostrando, éste se relaciona directamente con la
curvatura del planeta. En la Figura 3.1.2, en los paneles (A) y (B) editados de
Okubo (1991) y Sun and Okubo (1993) respectivamente, se puede apreciar como
para un distinto modelo de dislocacion el resultado de gravedad global calculado
varia en el campo lejano, segtin explican, producto de la curvatura terrestre, debido
a que el modelo de Okubo (1991) considera una Tierra plana, mientras que Sun
and Okubo (1993) realizan los célculos abordando la curvatura del planeta. Sean
(a,0,¢) las coordenadas esféricas convencionales de radio, colatitud y longitud
respectivamente para la aplicacion en la Tierra, en las figuras la distancia epicentral
x se relaciona con 6 siendo x = afl, con a igual al radio de la Tierra (Sun and
Okubo, 1993). Sin embargo, el nuevo modelo ademés aborda bien los datos para
anomalias gravitacionales con una distancia epicentral menor, con =10°, cuya
diferencia con los resultados del modelo de superficie plana no sobrepasa el 10 % y

la vez resuelve bien los datos para calcular la anomalia gravimétrica a nivel global.

En definitiva, Sun and Okubo (1993) como también mas adelante Pollitz (1996)
proponen una teoria de dislocacion para un modelo de Tierra esférica elastica, que
podria calcular la deformacién sismica sobre toda la superficie de la Tierra. Pero
unos anos mas adelante, con el avance de la computacién al momento de evaluar
calculos complejos como el calculo de la relajacion post-sismica, Pollitz et al.
(2006) también consideran una Tierra viscoelastica esféricamente estratificada,
comprimible y autogravitatoria y lo que permite calcular deformaciones co-sismicas
en cualquier punto de la superficie terrestre, independientemente de la distancia
al epicentro. Luego de esto, Tanaka et al. (2006, 2007) introducen un nuevo
método para calcular la deformaciéon post-sismica global en un modelo de Tierra
viscoelastico, autogravitatorio y simétrico esférico e investigan los efectos de las

capas de la estructura viscoelastica.
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Figura 3.1.2: (A) Cambio de gravedad global para una dislocacion vertical con
deslizamiento en el rumbo obtenido a partir de una esfera homogénea. La distancia
epicentral es proporcional a la distancia radial. El modelo es evaluado a partir de
una dislocaciéon con una fuente a 32 km de profundidad y con un momento sismico
(M) de 3.61 x 10** N m. Para un 0° <6 <90° se muestra cambio de gravedad
positivo en 90° <¢ <180° y en 270° <¢ <360°, contrario a lo que ocurre con las

areas opuestas de 0° <¢ <90° y 180° <¢ <270° donde la gravedad disminuye.

(B) Cambios de gravedad global obtenidos de un modelo de Tierra con superficie
plana con un deslizamiento en el rumbo. El modelo es evaluado a partir de una
dislocacion con una fuente a 32 km de profundidad. La distancia x de la superficie
con la fuente se relaciona con una esfera a partir de x = af. Figura modificada de
Sun and Okubo (1993) y de Okubo (1991).
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Figura 3.2.1: Cuatro fuentes sismicas independientes. De izquierda a derecha:
deslizamiento en el rumbo en un plano vertical, deslizamiento en el manteo en
un plano vertical, tension en el plano vertical y tension en un plano horizontal.
Figura de Gao et al. (2017).

3.2. Teoria de Dislocacion de una Tierra Esférica

Autogravitatoria

Recientemente, las deformaciones de la corteza y los cambios gravitatorios a
escalas espaciales superiores a 100 km causadas por grandes terremotos han
podido ser observados gracias al desarrollo de técnicas muy precisas que fueron
acompanados por la instalacién de extensas redes, como lo son la disposicion de
gravimetros superconductores y el Sistema de Posicionamiento Global (GPS por
sus siglas en inglés). Pero para realizar estos célculos y aproximarse lo mas posible
a geometria real del planeta se requieren técnicas que permitan calcular ecuaciones
muy complejas y con muchos datos, y ahi es donde se analiza mas en detalle las
investigaciones de Tanaka et al. (2006, 2007). En estos articulos se desarrollan
métodos computacionales para evaluar los cambios de gravedad producto de
deslizamientos con componentes en la vertical y en la horizontal considerando
simultaneamente la curvatura de la Tierra, caracteristicas de autogravitacion,
estructura en capas, y compresibilidad. Mediante complejos calculos, con métodos
integracién como la transformada inversa de Laplace para simplificar la resolucion
de ecuaciones diferenciales, obtienen un conjunto completo de las Funciones de
Green de Dislocacion o DGFs (Tabla 3.2.1), incluyendo funciones de la variacion
temporal del deslizamiento, el cambio de gravedad y la altura del geoide en
la superficie para dislocaciones verticales u horizontales en una fuente puntual
producto de una compresion o extension en un modelo esferoidal, origen dindmico
como el que fue utilizado para el modelo terrestre esférico simétrico PREM de
Dziewonski and Anderson (1981) y el modelo 1066A de Gilbert and Dziewonski
(1975), que maés tarde también fue adoptado por Gao et al. (2017) (Figura 3.2.1).
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Funcién de Green (ng,ny,n3) (v1,v2,v3) Tipo de dislocacion

Gl (0,1) (1,0,0) (1,0,0) Componente isotropico de
tension vertical

G . (0,1) (0,0,1) (0,0,1)  Tension horizontal
G (0, t)cos(¢) (1,0,0) (0,0,1)  Manteo-deslizamiento vertical
G (0, )sin(20) (1,0,0) (0,1,0)  Rumbo-manteo vertical
Gy (0,1) + Gy, (0, 1) cos(29) (1,0,0) (1,0,0)  Tension vertical
_%Gé WEQ, t% + ;(Gi)w,(& t) (—\/ii, ,\%) (\%,0,\%) Manteo-deslizamiento con 45°
—5Go (0,t)cos(2¢

2w\

Cuadro 3.2.1: Relacion entre Funciones de Green y geometria de fuentes
puntuales. n es el vector unitario normal a la superficie de falla infinitesimal y v
es igual al vector de dislocacion, que se distribuyen en un espacio tridimensional
x,y,z. G representa a la funcion de Green (i = 1, ..., 4), donde u y ¢’ representan la
deformacion y el potencial de gravedad respectivamente, que varian en funciéon de
la coordenada esférica 6 y del tiempo (). ¢ corresponde a la coordenada esférica
acimutal. Tabla modificada de Tanaka et al. (2006).

La aplicacion de esta teoria fue estudiada para las deformaciones post-sismicas y se
uso6 preliminarmente el modelo PREM (Preliminary Reference Earth Model) y un
perfil convexo de viscosidad para la Tierra. Dentro de las condiciones que abordan
las funciones de Green utilizadas se requiere el uso de un perfil de viscoelasticidad,
con el cual relacionan las velocidades de ondas P y S con la densidad del modelo
PREM (Figura 3.2.2). La llamada teoria de Tanaka, resultado de los trabajos de
Tanaka et al. (2006) y Tanaka et al. (2007), establece un proceso computacional
que se puede resumir en los siguientes pasos; (1) En base al modelo esférico, buscar
los polos mas grandes y pequenos para determinar el complejo camino de cada n
(vector normal unitario de la superficie de falla infinitesimal) asociado al plano de
ruptura. (2) Calcular la deformacion viscoelastica para cada condicion de borde,
asociada con la respuesta a una carga superficial sobre el sistema y deformacion
por las mareas (Okubo, 1993) correspondiente a la variable s de Laplace y la
respuesta eléstica y viscoeléstica del medio. (3) Realizar una integracion numérica
para cada n asociado el plano de ruptura. (4) Calcular las funciones de Green con
armonicos esféricos. (5) Obtener el resultado final de la funcién de Green dada la
geometria de dislocacion. En el completo estudio finamente realizaron calculos de
funciones de Green para cuatro fuentes de distinta profundidad: 10, 32, 100 y 200

km.
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Figura 3.2.2: Modelo de tierra viscoelastica utilizado para calcular la funcién de
Green. Arriba el modelo de Tierra elastica PREM y abajo el perfil de viscosidad.
Se grafican la densidad p y velocidades de onda P y S (VP y VS). La viscosidad es
igual al infinito a una profundidad de 120 km (es decir, cuerpo elastico perfecto).
La parte menos profunda del perfil se amplia en los cuadros de la derecha. El

nicleo interno también se considera como un cuerpo soélido perfecto. Figura de
Tanaka et al. (2006).
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3.3. (Calculo de gravedad

Para calcular la gravedad en base al deslizamiento en una superficie esférica se
utiliza el codigo dispuesto por Gao et al. (2017) para un plano de falla divido en
sub-fallas finitas. Dentro de cada sub-falla, los deslizamientos pueden considerarse
iguales y las deformaciones totales en el punto de observaciéon causado por todo
el plano de falla son obtenidos por el acumulado de las deformaciones causadas
por cada sub-falla. En el estudio de Gao et al. (2017) presentan un codigo para
calcular deformaciones post-sismicas, incluyendo deslizamientos en el geoide y
cambios de gravedad, causados por una fuente sismica en cualquier posicion, pero
que también son aplicables para un evento co-sismico. Este codigo se basa en la
Teoria de Dislocacion en una Tierra Esférica (SDT, spherical dislocation theory)
estudiada matematicamente por Tanaka et al. (2006, 2007) y que a su vez se basa
en la dislocacion en una Tierra esférica y simétrica propuesta por Sun and Okubo
(1993), que se expresan en la Figura 3.3.1. El codigo consta de dos partes: (i) el
marco numérico de dislocaciéon en base a la funcion de Green y (ii) una funcion
de integracion, que realiza operaciones de interpolacion spline bi-cuadraticas en
el marco de las Funciones de Green de Dislocacion (DGFs). Las entradas son
la informacion sobre el modelo de falla sismica (geometria) y la informacion de
los puntos de observacién. Después de que el usuario prepara las entradas en un

archivo con formato dado, el coédigo calcula autométicamente las deformaciones.

Para evaluar el deslizamiento ds de una fuente puntual D(6;, ¢1;ds) como se
muestra en la Figura 3.3.1, desde un punto de observacion P(fs, ¢2), donde 6 y ¢
representan a las coordenadas de colatitud y longitud respectivamente, se utiliza
la ecuacion 3.3.1 para relacionar la distancia angular v (se hace la diferencia con
Tanaka et al. (2006), donde /" en las DGFs corresponde a potencial gravitacional)

entre la dislocaciéon y el punto de observacién mencionado.
cos ) = cos by cos by + sin by sin b, cos(pg — 1) (3.3.1)

Luego, considerando un acimut Z, para el punto de observacion P(fs, ¢2), este
se relaciona con la distancia angular ¢ mediante las ecuaciones 3.3.2 y 3.3.3 de

trigonometria esférica.
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Figura 3.3.1: Esquema que muestra, abajo, la geometria de dislocacion
D(60y, ¢1;ds) y, arriba, el punto de observacion P(6s, ¢2). Z5 corresponde al acimut
del punto de observacion P con respecto a la dislocaciéon D, mientras que Z
corresponde al acimut de P con respecto a la linea de falla y resulta de Z = Z1 — Z,.
Figura de Gao et al. (2017).
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in(Zy) — Sii —sinfsin(0, — ) (3.3.2)
cos(Zs) = m(cos 0y — cos ¢y cos ) (3.3.3)

Asi entonces es posible calcular los valores de acimut y distancia angular con las
coordenadas dadas entre un plano de ruptura y un punto de observacion en un

cuerpo esférico.

Segin Gao et al. (2017), la Teoria de Dislocaciéon en una Tierra Esférica tiene una
alta precision computacional puesto que representa de manera realista a la Tierra
al considerar su curvatura, autogravedad, estructura en capas y compresibilidad.
Ademés, destacan que las Funciones de Green de Dislocacion (DGFs) se obtienen
bajo la premisa de que el tamano de la falla despreciable, entonces aplican de
manera efectiva y directa la relacion entre un evento puntual a modelar y la

deformacion superficial a través de las DGFs.

Para evaluar terremotos de gran magnitud cuya ruptura cubren grandes areas,
como lo fue el terremoto Tohoku-Oki Mw = 9.0, se pueden modelar fuentes
puntuales ya que no se puede considerar toda la falla como una dislocacion
puntual, por lo cuél se divide con sub-fallas homogéneas finitas distribuidas en el
plano de dislocacion. Dentro de cada sub-falla, el deslizamiento se puede considerar
igual y, por lo tanto, se puede utilizar la teoria de la dislocaciéon de puntos, y
por consiguiente el deslizamiento total del plano de falla seré el resultado de la

sumatoria de todos los deslizamientos puntuales de cada sub-falla.

Si bien Tanaka et al. (2006, 2007) presentan como resultado un codigo que resuelve
de buena forma la aplicaciéon de una teoria en fuentes puntuales, segiin Gao et al.
(2017) este presenta dos inconvenientes: (1) La precision de las deformaciones
post-sismicas (PSD) en el campo cercano no es alta. Sun and Okubo (1998)
plantean que la determinacion de si el tamano de una falla es despreciable depende
de la posicion relativa entre la falla y el punto de observacion. Una falla puede
considerarse como fuente puntual solo cuando la distancia entre el punto de
observacion y el centro de la falla es diez veces mayor que la longitud del lado
mas largo de la falla (Sun and Okubo, 1998). De lo contrario, el calculo basado

en la teoria de la dislocacion de puntos produciré grandes errores, y en el coédigo
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de Tanaka et al. (2007), la division de la falla esta totalmente determinada por
el modelo de falla. Por lo tango para puntos de observacién en campo lejano la
condicion si se resuelve correctamente, pero para los puntos de observacién en el
campo cercano, se desconoce si la condicion se cumple o no. (2) La mayor dificultad
del calculo de los DGFs es el ajuste de la ruta de integraciéon en la integracion
inversa de Laplace (Tanaka et al., 2007). Una vez que un usuario cambia un perfil
de viscosidad, se debe encontrar una ruta adecuada mediante prueba y error hasta
que los resultados del calculo converjan. Una eleccion diferente de la ruta puede

producir errores de un pequeno porcentaje en los DGFs.

Considerando lo anterior, Gao et al. (2017) realizan importantes mejoras y
presentan un co6digo que puede ser ampliamente utilizado para distintas distancias
entre la fuente puntual y los puntos de observacién donde no se necesita calcular
las Funciones de Green de Dislocaciéon individualmente. Solo se requiere preparar
la informaciéon del modelo de falla sismica y los puntos de observacion en un
archivo con formato dado. Una vez preparada esta informacion, el codigo calcula
automaticamente las deformaciones sismicas. Este proceso esta representado en la
Figura 3.3.2 que muestra un diagrama de flujo donde los datos de entrada son las
siguientes: (1) informacion (latitud y longitud) sobre los puntos de observacion,
(2) informacion sobre el modelo de falla del terremoto y (3) tiempo, que indica
en qué momento del evento el usuario desea calcular las deformaciones. Dadas
estas entradas, el codigo reconoce la ubicacion de los puntos de observacion y la
ubicacion de cada sub-falla. Luego calcula la distancia epicentral ¢/ entre el punto
de observacion y el centro de cada sub-falla, asi como el acimut Z del punto de
observacion P(fs, ¢9) relativo a la dislocacion en sub-falla D(6;, ¢1; ds), de acuerdo
con las ecuaciones 3.3.1, 3.3.2 y 3.3.3. Si la distancia epicentral ¢ es igual o inferior
a diez veces la longitud del lado mas largo de la sub-falla, el codigo subdivide
automaticamente la sub-falla en sub-fallas més pequenas, calcula la ubicaciéon de
las sub-fallas mas pequenas y compara la distancia epicentral entre el punto de
observacion y el centro de la sub-falla con la longitud del lado mas largo de la misma.
Este proceso se repite hasta que la distancia epicentral es diez veces mayor que la
longitud del lado méas largo de la sub-falla. Si se cumple la condicién discriminante,
la ruptura de la sub-falla (o celda) se puede considerar como una dislocacion
puntual y se puede utilizar la teoria de la dislocacién puntual. Esta condicion

discriminante garantiza una precision relativa de 107° (Sun, 1992). El codigo lee
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o calcula las DGFs para cuatro fuentes sismicas independientes (Figura 3.2.1). A
continuacion, el codigo calcula las deformaciones respecto al punto de observacion
P(0s, ¢2) causada por cada sub-falla a través de la combinacion de estas DGFs.
Finalmente, calcula las deformaciones en el punto de observacion P(fs, ¢o) causado
por la falla completa mediante la integracion de las deformaciones causadas por el
deslizamiento en cada sub-falla. Los resultados finales son deslizamientos, cambios
en el geoide y variaciones de gravedad, este ultimo el analizado en el presente

estudio.

Una de las mayores dificultades que Gao et al. (2017) presentan para adaptar
un nuevo codigo, en base a la Teoria de Dislocacion en una Tierra Esférica, es
la complejidad de las ecuaciones diferenciales a resolver propuestas por Tanaka
et al. (2006, 2007). Es aqui donde el equipo de investigadores, en referencia a la
segunda parte del codigo, utiliza una técnica matematica llamada interpolacion de
cuadros bidimensionales para estimar los valores con las DGFs en las cuatro fuentes
sismicas independientemente (Figura 3.2.1). Esto permite una representacion méas
suave y precisa de los DGFs, que luego se utilizan para calcular las deformaciones
causadas por un terremoto en cualquier lugar de la Tierra. La técnica consiste en
ajustar una curva o superficie suave a través de los puntos mediante una serie de
funciones polinomiales. La curva o superficie resultante se puede utilizar entonces
para estimar valores en cualquier punto dentro del rango de los datos originales.
En general, la segunda parte del codigo es importante para mejorar la precision
de los calculos de las deformaciones co- y post-simicas al crear una representacion
maés precisa de las DGFs mediante la interpolacion. Asi entonces, Gao et al. (2017)
establecen un marco numeérico cuya profundidad de fuente es de < 200 km. La
Funcion de Green de Dislocacion esta en funcion de la profundidad focal y la
distancia epicentral. Tiene la caracteristica de cambiar bruscamente en el campo
cercano para eventos sismicos poco profundos y cambiar suavemente en el campo
lejano para eventos sismicos profundos. Para un evento sismico especifico con una
cierta profundidad focal, cambia més suavemente a medida que la aumenta la
distancia epicentral. Con base en este principio fundamental, Gao et al. (2017)
calcula las DGFs con 16 profundidades focales, a los 0, 1, 2, ...,10 km, y 14, 20,
32, 50, 70, 100 y 200 km, y en base a estos ajusta valores para profundidades
distintas a estos 16 focos haciendo la interpolaciéon con un error de 10~°. Como

Gao et al. (2017) lo explican en su articulo a través del diagrama de flujo de la
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Figura 3.3.2: Diagrama de flujo del funcionamiento del cédigo de Gao et al.
(2017). Modificado de Gao et al. (2017).
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Figura 3.3.2 , antes de calcular estas DGFs, el codigo debe reconocer una sub-falla
con un largo de falla 10 veces mas pequeno que la distancia epicentral 1 con
respecto al punto de observacion, para asi poder hacer los calculos como fuentes
puntuales, de lo contrario el programa vuelve a subdividir las sub-fallas con nuevas
coordenadas de ubicaciéon como muestra la Figura 3.3.3. El c6digo, para darle
validez a su mejoria tedrica en comparacion a los trabajos de Tanaka et al. (2006,
2007) y Sun et al. (2009), fue comparado con la deformaciéon co-sismica observada
de la isla de Japon producto del terremoto de Tohoku-oki Mw = 9.0, donde el
error cuadratico medio de los desplazamientos modelados mostrados no superé
los 7.4 ¢cm en comparaciéon con desplazamientos observados, como se puede ver
en la Figura 3.3.4 extraida de Gao et al. (2017), en que los desplazamientos
teoricos calculados a partir del codigo presentado estéan representados con flechas
rojas mientras que el desplazamiento horizontal observado mediante estaciones
GPS esta representado por flechas azules. Respecto a la informaciéon de entrada,
necesaria para que el codigo efectué los calculos, el programa o codigo requiere de
dos archivos de entrada que se denominan fault.dat y observation point.dat que
entregan informaciéon sobre el modelo de falla del terremoto y sobre la ubicacion
del punto (o los puntos) de observacion, como se muestran en las tablas 3.3.1
y 3.3.2 tomados de Gao et al. (2017). Como se puede ver la primera fila de la
tabla 3.3.1 se describe la geometria de la falla (o sub-fallas) y los parametros
fisicos en cada columna, tales como las coordenadas centrales de longitud (que
va entre los 0° a los 360°) y latitud (que va de los -90° a 90°), el deslizamiento en
metros, el rake que refiere al angulo de deslizamiento del techo de falla en relacion
con la base o piso cuyo rango va de los 0° a los 360°, la profundidad del centro de
la sub-falla en kilometros, el acimut de la sub-falla con unidades de grado y en
un rango de 0° a 360°, el manteo de la sub-falla, con unidades de grados y por
altimo el largo y ancho de cada sub-falla con unidades de kilometros. El valor
99999 en la ultima linea es una marca para que el cédigo reconozca el final del
archivo. En tanto, la tabla 3.3.2, que representa al archivo observation _point.dat,
muestra la informacion sobre las coordenadas en latitud y longitud del punto (o
los puntos) de observacion, en unidades de grado donde también en la ultima fila
el valor 99999 indica el final del archivo.
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Figura 3.3.3: Esquema de la subdivisiéon de una falla finita. Si la distancia
epicentral ¢ entre el punto de observacion y el centro de una sub-falla no es diez
veces mayor que la longitud del lado mas largo de la sub-falla (lineas segmentadas),
el codigo subdividira automéaticamente la sub-falla en celdas méas pequenias (lineas
azules). Luego es posible calcular las deformaciones en el campo cercano con alta
precision a través del esquema de suma de segmentos (Fu and Sun, 2004). Figura
de Gao et al. (2017).
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Figura 3.3.4: Representacion de los resultados calculados usando el codigo
en comparacion con las observaciones GPS. Las flechas rojas representan los
desplazamientos horizontales co-sismicos teodricos causados por el terremoto
Tohoku-Oki Mw = 9.0, cuyo epicentro esta indicado con la estrella negra, mientras
que las flechas azules representan los desplazamientos horizontales arrojados por
las observaciones GPS. Figura de Gao et al. (2017).
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Lat. Long. Desliz. Rake Prof.  Acimut Manteo Largo Ancho
36.8500 140.8300 3.21552  48.2777 57.5200 213.00 26.0 40.0 12.7
37.7200 143.5100 8.31733 107.7814 9.4000  198.00 5.0 40.0 4.6
39.7800 144.1400 7.39991 98.9404  7.7600  192.00 4.0 40.0 3.2

36.5600 141.2700 3.71797 188.1955 37.2500 202.00 22.0 40.0 15.9
99999

Cuadro 3.3.1: Fault.dat. Archivo de entrada para el modelo de falla del terremoto.
Modificado de Gao et al. (2017).

Latitud Longitud
39.6100  115.8900
40.7000  117.1600

24.0000  97.8400
31.1300  97.1700
99999

Cuadro 3.3.2: Observation_ point.dat. Archivo de entrada para los puntos de
observacion. Modificado de Gao et al. (2017).

3.4. GRACE

3.4.1. Antecedentes

Para la presente Memoria de Titulo, donde se analizan las anomalias gravimétricas
respecto al modelo de falla propuesto, se utilizan los datos entregados por el
proyecto internacional GRACE (Gravity Recovery and Climate Ezperiment) que
fue una mision conjunta de la NASA y la Agencia Espacial Alemana (DLR)
disenada para medir con precision los cambios en la gravedad de la Tierra y
su campo gravitacional. La mision GRACE consta de dos satélites idénticos,
GRACE-1 y GRACE-2, ilustrados en la Figura 3.4.1 que fueron lanzados al
espacio en marzo de 2002 y se planearon para rastrear las variaciones temporales
en la gravedad asociadas con la redistribuciéon de masa entre la atmosfera, los
océanos y los componentes solidos de la Tierra con un periodo de vida nominal de
5 anios (Watkins and Bettadpur, 2000), sin embargo su funcionamiento se extendi6
por casi 15 anos. El plan de medicién consistia, en grandes rasgos, en detectar
variaciones gravitacionales de la Tierra de modo que interferian en la trayectoria
de ambos satélites generando un distanciamiento o acercamiento de estos, que

gracias a la aplicacion de instrumentos de alta tecnologia pudieron ser medidos
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Figura 3.4.1: Ilustracion de los satélites GRACE en orbita. Figura del Jet
Propulsion Laboratory de la NASA (www.gracefo.jpl.nasa.gov).

con gran precision a través de microondas. Se utiliz6 una serie de datos disponibles
durante la fase de puesta en marcha para obtener modelos de gravedad iniciales.
Los modelos de gravedad desarrollados con estos datos son mas que un orden
de magnitud mejores en las longitudes de onda largas y medias que los modelos

anteriores.

Segun Tapley et al. (2004) las estimaciones de error indican una precision de 2 cm
de manera uniforme en las regiones terrestres y ocednicas, como consecuencia de
la naturaleza homogénea, global y altamente precisa de los datos de GRACE. La
mision GRACE consta de dos satélites idénticos en orbitas casi circulares a 500
km de altitud y 89,5° de inclinacion que viajan de polo a polo (norte-sur-norte),
separados entre si por aproximadamente 220 km a lo largo de la trayectoria, y
unidos por un sistema de medicién de microondas de bandas-K entre satélites
de alta precision. Cada satélite, ademas del sistema de distancia entre satélites,
también lleva receptores del Sistema de Posicionamiento Global (GPS) y sensores
de actitud (Dunn et al., 2003) y acelerometros de alta precision (Touboul et al.,
1999). La altitud del satélite decae naturalmente (=~ 30 m/dia) de modo que la
pista de tierra no tenga un patréon de repeticion fijo. Los efectos de las fuerzas
no gravitatorias que actian sobre el satélite se eliminan utilizando acelerémetros

precisos que miden la aceleracion de la fuerza superficial. Los receptores GPS de
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cada satélite permiten marcar con precision el tiempo de las mediciones utilizadas
para extraer el cambio de rango entre satélites y proporcionan las posiciones

absolutas de los satélites sobre la Tierra.

3.4.2. Equipamiento

Cada uno de los dos satélites completamente idénticos, construidos por Astrium
(ahora Airbus Defense € Space GmbH ) en nombre de Space Systems Loral, tienen
un largo de 3.1 metros por un ancho de 1.9 metros y pesaron 480 kg en el momento
del lanzamiento, incluyendo 32 kg de combustible (Figura 3.4.2). La estructura
de los satélites GRACE estaba hecha de plastico reforzado con fibra de carbono
(CFRP), un material que permite la creacién de estructuras altamente rigidas
con poco peso. Esta rigidez termoestable de las estructuras (torsion < 3 um
por revolucion) fue un requisito previo para lograr la alineaciéon precisa de los
satélites entre si y la adquisicién continua de mediciones altamente precisas de la
distancia y velocidad relativas entre los dos satélites en el rango de unos pocos
micrémetros a 0.1 % (Flechtner et al., 2021). De acuerdo a los componentes
especificos que se representan en los esquemas de la Figura 3.4.2, obtenidos
del sitio web del Center for Space Research, The University of Texas at Austin
(www2.csr.utexas.edu), estos corresponden (con sus siglas en inglés) a los siguientes:
ACC ICU = unidad de control del acelerémetro superestelar, ACC SU = unidad
del sensor del acelerémetro superestelar, ATH = propulsores de control de actitud u
orientacion espacial, CESS = sensor solar y terrestre grueso, GPS BKUP Antenna
= antena de respaldo GPS, GPS NAV Anntena = antena de navegacion GPS,
GPS OCC Anntena = antena de ocultacion GPS, IPU = unidad de procesamiento
de instrumentos, KBR Assembly = ensamblaje del sistema de rango banda-K,
LRR = ensamblaje de laser retroreflectivo, MTE = ajuste electronico del centro
masa, MTM = ajuste mecanico del centro de masa, MT(Q = magnetotransmisores,
OBDH = procesador de datos, OTH-1 y OTH-2 = propulsores de controles a
bordo, PCDU = unidad de control y distribucién de energia, RFEA = ensamble
electronico de radiofrecuencia, SCA Baffle = blindaje de camara estelar, SCA
+Y y SCA -Y = céamara estelar, SZA - RX = antena receptora Zenith de banda
S, SZA - TX = antena transmisora Zenith de banda S, Tank -X y Tank +X =

tanques de gas frio, USO-1= oscilador ultraestable.

Las Figuras 3.4.3 y 3.4.4 de Flechtner et al. (2021) describen el método de
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Figura 3.4.2: Esquemas de la cubierta (A), componente interno (B) y componente
inferior (C) de los satélites GRACE. Figura modificada del Center for Space
Research, The University of Texas at Austin (www2.csr.utexas.edu).
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medicién de GRACE. Cuando se acercan a una anomalia de masa positiva dentro
de la Tierra, el satélite mas cercano es acelerado con mayor fuerza gravitacional
que su gemelo que lo sigue. Si el primer satélite cruza la anomalia de masa,
comienza la fase de desaceleracion, mientras que el segundo es acelerado esta
vez. Si ambos satélites se alejan de la anomalia de masa, el segundo satélite
inicialmente se desacelera atin més que el primer satélite, que ahora estéd mas lejos.
Esto produce el registro (Figura 3.4.4) en el cambio de distancia que se mide
entre ambos satélites, después de restar la senal principal debido al achatamiento
de la Tierra en un orden de 2 km. En la Figura 3.4.5 obtenida del sitio web del
Jet Propulsion Laboratory de la NASA (www.gracefo.jpl.nasa.gov) es posible ver
con mayor claridad el funcionamiento basico de los satélites gemelos con respecto
a la deteccion de una anomalia gravimétrica asociada a un campo con un cambio
de masas, que si bien representa a un proyecto posterior llamado GRACE-FO,
este funciona bajo la misma premisa en cuanto a las anomalias gravimétricas. En
mayo de 2018, se lanz6 una mision llamada GRACE Follow-On (GRACE-FO), que
contintia la labor de los satélites GRACE originales. GRACE-FO también consta
de dos satélites, que siguen midiendo las variaciones en el campo gravitacional
de la Tierra y proporcionando informaciéon valiosa para la ciencia del clima, la

hidrologia y la geofisica.


https://gracefo.jpl.nasa.gov/resources/71/grace-fo-mission-brochure/
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Figura 3.4.3: Figura conceptual del funcionamiento de la mision GRACE
y la transmision de datos GPS mediante satélites de seguimiento. (HAIRS
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inter-satélite de alta precision). Figura de Flechtner et al. (2021).
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Figura 3.4.4: Cambio de distancia en micrometros entre
los satélites de GRACE durante un sobrevuelo sobre los
Himalayas el 3 de mayo de 2003. Figura de Flechtner et al.
(2021).

Durante el periodo de misiéon de 15 anos, que fue tres veces mas largo de lo
planeado originalmente (Figura 3.4.6), todos los instrumentos a bordo de los

satélites GRACE entregaron de manera casi continua datos de mediciéon y control
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Figura 3.4.5: Atracciéon gravitatoria de los satélites GRACE. Este ejemplo
simplificado ilustra los movimientos de los satélites mientras pasan hacia el sur
desde el Mar Caribe a través de Colombia y Peru (es decir, una masa terrestre
més densa) hacia el Océano Pacifico. Los dos satélites miden sobre el océano
(1), pero cuando el satélite lider encuentra tierra, la mayor gravedad de la tierra
lo aleja del satélite seguidor, que ain se encuentra sobre el agua (2). Una vez
que el segundo satélite encuentra tierra, también es atraido hacia la masa y, en
consecuencia, hacia el satélite lider (3). Cuando el satélite lider vuelve sobre
el agua, es ligeramente atraido de vuelta por la tierra, mientras que el satélite
seguidor continta sobre la tierra. Una vez que ambos satélites vuelven a estar sobre
el agua, el satélite seguidor se ralentiza debido a la tierra (4) antes de volver a su
distancia original detras del satélite lider. Figura del Jet Propulsion Laboratory
de la NASA (www.gracefo.jpl.nasa.gov).


https://gracefo.jpl.nasa.gov/resources/71/grace-fo-mission-brochure/
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Figura 3.4.6: Cambio de altitud de la 6rbita de GRACE entre marzo de 2002 y
septiembre de 2017. Figura modificada de Flechtner et al. (2021).

para la operacion y monitoreo de los satélites, asi como para la evaluacion cientifica.
En septiembre de 2017, debido al fallo relacionado con la edad de un gran ntimero
de celdas de bateria en GRACE-2 y el agotamiento de combustible, se tuvo que
interrumpir la operacion en tandem. Esto marco el fin de la exitosa y prolongada
mision activa de GRACE. El 24 de diciembre de 2017, GRACE-2 se quemd en la
atmosfera terrestre. El gemelo GRACE-1 sufri6 el mismo destino el 10 de marzo
de 2018.

3.4.3. Datos

Los satélites GRACE han sido fundamentales para mejorar la comprension del
cambio climatico y sus efectos en la Tierra. Han proporcionado datos importantes
sobre el derretimiento de los casquetes polares, el agotamiento de los acuiferos, la
redistribucién del agua en los océanos y la respuesta de los sistemas terrestres al
calentamiento global. Pero, ademés de lo anterior, han sido de gran interés para
estudiar el comportamiento con el registro y analisis de anomalias gravimétricas
en la Tierra solida. El objetivo de evaluacion mas importante de la mision GRACE

fue el célculo y la provision rapida de modelos del campo gravitatorio variable en
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el tiempo. En este sentido tres fueron los equipos cientificos que se encargaron
de la evaluacion de los datos: el Jet Propulsion Laboratory (JPL) de la NASA,
el Center for Space Research (CSR) de la Universidad de Texas, Austin; y el
German Research Center for Geosciences o Deutsches GeoForschungs Zentrum
(GFZ), Potsdam. A través del SDS (Sistema de Datos Cientificos de GRACE
por sus siglas en inglés) calcularon modelos mensuales y semanales del campo
gravitatorio terrestre casi sin interrupcion desde abril de 2002 hasta junio de 2017.
Estas series temporales, importantes para la interpretacion y evaluaciéon posterior,
se proporcionaron en forma de un conjunto de coeficientes de armoénicos esféricos
que describen el potencial gravitatorio de la Tierra para un cierto periodo de

tiempo y una resoluciéon espacial.

Los datos de GRACE estan divididos en tres niveles:
= Nivel 1 (1A y 1B)
= Nivel 2
= Nivel 3

Los datos del Nivel 1A son aquellos datos brutos que fueron recolectados desde
los satélites para ser calibrados y marcados temporalmente sin ser distribuidos al
publico. Los datos del Nivel 1B incluyen las distancias inter-satélites, las tasas de
cambio y las aceleraciones no gravitacionales de cada satélite. Los datos del Nivel
2 corresponden a los datos procesados para obtener estimaciones mensuales del
campo gravitatorio en forma de coeficientes armonicos esféricos, que luego fueron
publicados (al igual que los datos del Nivel 1B) a través del POO.DAAC (Physical
Oceanography Distributed Active Archive Center) y del ISDC (Information System
¢ Data Center). Por ultimo, el Nivel 3 incluye datos como anomalias de masa y

otros productos ya estandarizados.

Con el advenimiento de la mision GRACE, la resoluciéon se ha mejorado
constantemente a medida que se han acumulado mas datos de GRACE (Niveles 1, 2
y 3) y las estrategias de determinacion de la gravedad y los modelos de fondo se han
vuelto més precisos. A través del procesamiento de datos entregados por GRACE,
los equipos han elaborado diferentes modelos gravitatorios de la Tierra, entre los
que destacan los modelos GRACE Gravity Model (GGM) que corresponden a
modelos de gravedad global. Los modelos de gravedad desarrollados con estos datos

son mas de un orden de magnitud mejores en longitudes de onda largas y medias


https://podaac.jpl.nasa.gov/grace
http://isdc.gfz-potsdam.de/GRACE-isdc/
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que los modelos anteriores. Por ejemplo, el primer modelo resultado de estos
andlisis de gravedad fue designado como GGMO1S (Figura 3.4.7a) y se obtuvo
utilizando 111 dias seleccionados de datos tempranos de GRACE que abarcan
el intervalo de abril a noviembre de 2002, y utilizando un ajuste convencional
de minimos cuadrados dindmicos. Los datos de microondas de inter-satélite de
banda-K (muestreo cada 5 segundos) y los datos de fase de GPS (fase de alta-baja
diferencia doble, muestreo cada 30 segundos) se procesaron en tramos diarios,
segun describe el articulo de Tapley et al. (2004). Sin embargo, este primer
modelo no contiene datos de gravedad en la superficie, y no se aplicé ningin
condicionamiento o restriccion para que coincida mejor con la senal esperada del
geoide. En consecuencia, las comparaciones con datos de gravedad en la superficie
son otra prueba rigurosa del modelo GRACE. En base a esto, es posible comparar
los modelos y su resolucién como se puede ver en la Figura 3.4.7, donde el nuevo
modelo GGMO05S (Figura 3.4.7b) utiliza aproximadamente diez afos de datos
de GRACE recopilados entre enero de 2003 y mayo de 2013. Este representa una
mejora significativa y reemplaza a los modelos previamente publicados, GGMO1,
GGMO02 y GGMO03, y abarca el globo terraqueo en su totalidad. En el articulo
de Ries et al. (2016) se detalla que este modelo tiene una resolucion espacial de
200 km y una resolucion espectral definida por su grado y orden de 180, dentro
de la Teoria del Potencial. El grado se refiere al nimero maximo de términos
armonicos esféricos utilizados en la expansion del campo gravitatorio de la Tierra.
Esto implica que se han considerado términos armoénicos esféricos hasta el grado
180 para representar la distribucion de la gravedad en la Tierra. En cuanto al
orden se refiere al nimero de términos armoénicos esféricos utilizados en cada
grado. En el caso del GGMO5S, el orden utilizado también es 180. Esto significa
que se han considerado 180 términos armoénicos esféricos para cada grado en la
expansion del campo gravitatorio. En conjunto, el grado y el orden definen el nivel
de detalle y precision con el que se representa el campo gravitatorio de la Tierra
en el modelo GGMO05S, en el caso del GGMOL1S este cuenta con un grado y orden
de 120 (Tapley et al., 2004). Un grado y orden més alto permitirian capturar
caracteristicas mas finas del campo gravitatorio, pero también requeririan mas
datos y recursos computacionales para su calculo y almacenamiento. Sin duda
estos antecedentes son relevantes al momento de decidir utilizar la informaciéon de
anomalias gravimétricas obtenidas por GRACE en zonas sismogénicas como lo
hicieron Panet et al. (2018).
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Figura 3.4.7: Modelos de Gravedad Global: (a) GGMO1S con anomalias en
mGal medidos en 111 dias. (b) GGMO05S con anomalias en mGal medidos en mas
de 10 afios. 1 miligal (mGal) es igual a 0.00001 %, por lo tanto, un miligal es
aproximadamente una millonésima parte de la aceleracion estandar en la superficie
de la Tierra (9,8 %3). Las zonas de color rojo representan a sectores con mayor
masa compacta, como cordones montanosos, a diferencia de las zonas azules que
se encuentran principalmente en los océanos. Figuras extraidas del Center for
Space Research, The University of Texas at Austin (www2.csr.utexas.edu).

3.4.4. Anomalias gravimétricas y terremotos

Ciertamente los satélites de GRACE han revolucionado la capacidad para
comprender la Tierra y monitorear fenémenos naturales tan relevantes para

humanidad como son los terremotos. GRACE utiliza mediciones precisas de la


https://www2.csr.utexas.edu/grace/publications/brochure/GRACE_Brochure.pdf
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gravedad para mapear las variaciones en la masa y su distribucion en la Tierra,
lo que proporciona una vision sin precedentes de los procesos que ocurren en el
planeta. En este sentido, la importancia de GRACE radica en su capacidad para
detectar cambios sutiles en la gravedad de la Tierra a lo largo y ancho de toda ella,
lo que permite el seguimiento de los movimientos tecténicos y la deformacion de
la corteza terrestre, que son fundamentales para comprender la actividad sismica
y los terremotos, sin descartar zonas ocednicas como pasa con otras fuentes de

datos como en el caso de los sistemas de GPS en tierra firme.

El primer gran terremoto registrado desde el lanzamiento de la mision de gravedad
del satélite GRACE que alteré permanentemente la distribucion de masa dentro
de la Tierra fue el terremoto de subduccién de Sumatra Mw = 9.1 ocurrido el
26 de diciembre de 2004 y causé cambios significativos en el campo gravitatorio
producto de la gran longitud de ruptura de falla de més de 1.000 km (Ammon
et al., 2005). Asi fue demostrado por Han et al. (2006), donde los cientificos
investigaron por primera vez la variacion de la gravedad co-sismica asociada a este
terremoto utilizando las observaciones de GRACE. Aplicaron directamente los
datos de KBR SST (que registran las variaciones en la distancia utilizando el rango
de microondas de banda-K entre los centros de masa de los dos satélites GRACE)
para calcular las variaciones del campo gravitatorio y utilizaron los registros del
acelerometro y los datos de actitud del satélite para eliminar cualquier efecto
no gravitatorio en los satélites. Luego adoptaron el principio de conservaciéon de
energia y el método de inversion del campo gravitatorio regional para mejorar
las resoluciones espaciales y temporales y finalmente obtuvieron el patréon de
variaciones del campo gravitatorio generado por este terremoto (Figura 3.4.8).
Este estudio emblematico marco la primera vez que se detectd la variacion de
gravedad co-sismica utilizando una técnica de observacion de gravedad en el

espacio.

La investigacion de Han et al. (2006) que relaciona un gran evento sismico con
con anomalias gravimétricas observadas por GRACE abri6 camino a que a futuros
terremotos también fuesen estudiados con técnicas similares. Fue ese el caso para
el terremoto de Mw = 9.0 que afect6 a la isla de Japon el 11 de marzo de
2011, donde investigaciones como las de Wang et al. (2012) obtienen modelos
gravimétricos con las observaciones de GRACE en Japén cuyo rango de datos

abarcan un intervalo desde enero de 2005 hasta julio de 2011 (Figura 3.4.9a)
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Figura 3.4.8: Cambios en la gravedad (en unidades uGal) generados por el
terremoto de Sumatra Mw = 9.1 en 2004. (a) Observaciones de GRACE; (b)
Resultados de célculos teoricos de Han et al. (2006). Figura de Han et al. (2006).

como también lo hicieron Heller et al. (2020) (Figura 3.4.9b), que si bien se
observa que tienen una orientaciéon y amplitud distinta, varian de acuerdo al
filtro usado en el orden de los armoénicos esféricos y al rango de datos usados
para crear la representacion grafica de los datos gravimétricos. Las senales de
gravedad detectadas por GRACE se atentian con la altitud del satélite, y las
mediciones de la distancia inter-satélite contienen ciertos errores, lo que conduce
a errores en las observaciones de los productos de campo de gravedad de alto
grado. Para el caso de evaluaciones de grandes terremotos, en sus ultimos anos de
orbita GRACE pudieron proporcionar senales de observacion de hasta el grado 96
(generalmente hasta el grado 60), lo que corresponde a una resolucion espacial
de aproximadamente 300-400 km (Tang and Sun, 2023). Por esta razon, las
variaciones del gradiente gravitatorio calculadas teéricamente deben truncarse y

filtrarse adecuadamente para comparaciones practicas.

Para el caso del terremoto de Tohoku-Oki Mw = 9.0, Wang et al. (2012) elaboran
modelos de cambios de gravedad en base a modelos co-sismicos de distintos autores,

como se puede ver en la Figura 3.4.10.

Los datos que ha recopilado GRACE son de vital importancia para los cientificos
que estudian los terremotos, ya que los cambios en la distribuciéon de la masa pueden
desencadenar movimientos en la corteza terrestre y aumentar la probabilidad de

eventos sismicos. Entre los cientos de estudios que han utilizado datos de GRACE
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Figura 3.4.9: Anomalias de gravedad observadas en la zona del terremoto
Tohoku-Oki Mw = 9.0. (a) Anomalias en uGal filtradas por Wang et al. (2012)
(b) Anomalias en mGal filtradas por Heller et al. (2020) con un coeficiente armonico
esférico truncado a 60 grados.

para resolver diversas hipotesis dentro de las geociencias, en esta Memoria de
Titulo se destaca el trabajo de Panet et al. (2018), cuyo articulo muestra un
exhaustivo anélisis de datos gravimétricos en un amplio dominio espacio-temporal
que rodea al epicentro del terremoto de Tohoku-Oki Mw = 9.0 en una zona que
abarca la isla completa de Japon (Figura 3.4.11) con el objetivo de relacionarlo con
procesos internos de la placa subductante a profundidad durante el co-sismico y
post-sismico como lo son los cambios en la densidad de la litosfera y la astenosfera.
En este articulo se explica que utilizan un modelo lineal por partes de la serie
temporal para determinar si los diferentes componentes del modelo forman parte
de una senal relacionada con un terremoto o no. Como base de datos, Panet et al.
(2018) utilizan modelos de gravedad derivados de las mediciones de GRACE para
evaluar las variaciones en la masa de la Tierra y, a su vez, inferir cambios en la

densidad de las capas del manto terrestre.

El estudio, segun el equipo investigador, revela que el terremoto de Tohoku-Oki
provocod modificaciones significativas en la densidad del manto, especialmente en la
astenosfera subyacente. Se observaron cambios anisotrépicos, es decir, variaciones
direccionales en la densidad, lo que sugiere una reorganizacion de la estructura

interna de la Tierra como respuesta al estrés causado por el terremoto.

Los resultados de este estudio tienen implicaciones importantes para la comprension
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Figura 3.4.10: Distribuciones de deslizamiento co-sismico (m) estimados por
tres modelos: (a) Ammon et al. (2011), (b) Shao et al. (2011) y (c) Hayes (2011).
Las lineas de contorno verde indican deslizamientos de 10 m, 20 m y 30 m. (d)
Deslizamiento post-sismico estimado por Ozawa et al. (2011) para el periodo del
12 al 25 de marzo de 2011. Las lineas de contorno estdn a 0.3 m, 0.6 m y 0.9 m en
este caso. Los puntos morados muestran los epicentros de las réplicas del terremoto
Tohoku-Oki entre el 11 de marzo y el 24 de abril de 2011, tomados de la solucién
del GCMT. El mecanismo focal del terremoto Tohoku-OXki se representa en azul.
(e, f, g y h) Los cambios de gravedad predichos por los modelos correspondientes
en las Figuras 3a, 3b, 3c y 3d, respectivamente, pero truncados al grado arménico
esférico 60 y suavizados espacialmente utilizando un filtro gaussiano de radio 350
km. Figura de Wang et al. (2012).
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Figura 3.4.11: Esquema del sistema tectéonico del area de estudio de la
investigacion de Panet et al. (2018). Figura de Panet et al. (2018).

de los procesos tectonicos y sismicos a profundidad, asociando las anomalias
gravimétricas a estas variaciones de densidad en la astendsfera. Sin embargo,
este estudio considera una geometria de falla tradicional basado en el " Back Slip
Model" (Savage, 1983), es decir, una sola zona de deslizamiento entre la placa
subductada y la placa subductante y es aqui donde en la presente Memoria de
Titulo se plantea otra hipodtesis para resolver las interrogantes que se asocian a las
anomalias gravimétricas observadas durante y tras el terremoto de Tohoku-Oki
del 11 de marzo de 2011.

El analisis de Panet et al. (2018) revela cambios de gravedad y de masa a gran
escala en tres placas tectonicas (las placas del Pacifico, de Filipinas y la de Okhotsk)
abarcando una regiéon de 150° x 100° y comenzando unos meses antes de marzo de
2011. Antes de la ruptura del terremoto Tohoku-Oki, las variaciones de gravedad
se pueden explicar por una extension asimétrica de la seccion subductante de la
placa del Pacifico a una profundidad media-superior del manto, simultanea con
un aumento de la sismicidad en la seccion méas superficial de la placa subductante.
Durante mas de dos anos después de la ruptura, la deformacion se propagd hasta
el interior de la placa del Pacifico y la placa de Filipinas, lo que sugiere que la
subduccion se acelero a lo largo de 2.000 km de los limites de las placas en marzo

de 2011. Esto explicaria las anomalias gravimétricas, expresadas en gradiente
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Figura 3.4.12: Variaciones pre, co y post-sismicas de la senal del gradiente de
gravedad (en unidades de mEG6tvos) del terremoto Tohoku-Oki observado en el area
de estudio obtenido a partir de los datos de GRACE. La secuencia gravimétrica
se muestra a una escala de 1.400 km y esta orientado en sentido ¢¢, pero rotados
entre un promedio de 20° a 55° en sentido horario para obtener la mayor amplitud
de la senal (Panet et al., 2018). Figura de Panet et al. (2018).

gravimétrico, que se pueden ver en la Figura 3.4.12. Gracias a los datos de
GRACE, el equipo investigador realiza un analisis que con otras herramientas de
medicion no es posible, como es investigar las anomalias gravimétricas a escalas
espaciales grandes, de hasta 1,600 km, ademéas de senales mas localizadas, de hasta
800 km. También obtienen una variabilidad en escalas de tiempo de meses a anos
en los datos y realzan las senales siguiendo la geometria del sistema de subducciéon
mediante el analisis de cambios temporales de los gradientes de gravedad rotados,

algo que también se realiza en el presente trabajo.

La gradiente gravimétrica, medida en unidades E6tvos (v. E6tvos et al., 1922),
se refiere a la variacion espacial de la gravedad en funcion de las coordenadas
geograficas o esféricas. Indica como cambia la intensidad de la gravedad en
diferentes direcciones y es parte del método analitico utilizado por Panet et al.
(2018), permitiendo centrarse en cambios de gravedad de alto orden en el campo
cercano a la a fuente sismica. La expresiones tedricas para el gradiente de gravedad
en el caso del co-sismico generado por las cuatro fuentes independientes (Sun
and Okubo, 1993), que son el gradiente de segundo orden de la perturbacion del

potencial gravitacional inducida por un terremoto, fueron mas tarde desarrolladas
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mayormente por Ji et al. (2022), y consiste, en términos simples, derivar las
observaciones de los cambios de gravedad de GRACE en la direcciéon requerida

aplicando una rotacién geométrica.

En resumen, el articulo de Panet et al. (2018) ofrece una visiéon fascinante
de las modificaciones en la densidad del manto terrestre causadas por el
terremoto de Tohoku-Oki de 2011. Mediante el uso de datos de GRACE, los
investigadores proporcionan evidencia adicional sobre la influencia de eventos
sfsmicos significativos en la estructura interna de la Tierra, lo que contribuye
a comprension de la dinamica de los terremotos mediante una fuente de datos

trazable en todo el globo terrestre.

Ademas de su importancia para el estudio de los terremotos, GRACE también
ha revelado informacién invaluable sobre el ciclo del agua, los cambios en los
casquetes polares, la recarga de acuiferos y la distribucion de la masa de la Tierra.
Esta informacion ha sido utilizada en una amplia gama de aplicaciones, desde
la gestion de recursos hidricos hasta la monitorizacion de la pérdida de hielo en

regiones polares.
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Capitulo 4
Metodologia

En este capitulo se describe el tratamiento de las observaciones utilizadas, y como
a partir de un proceso de inversién matematica, es posible inferir parametros del

modelo planteado, que mejor describan dichas observaciones.

4.1. Datos

Este trabajo se enfoca en el andlisis gravimétrico del periodo co-sismico del
terremoto Tohoku-Oki Mw = 9.0 y con el fin de tratarlos primeramente se define
el area a estudiar. Ya que los datos que los satélites de GRACE abarcan un
area global que cubre zonas terrestres y marinas, se ha considerado entonces, a
modo de abordar un contraste final con la investigacion de Panet et al. (2018),
un area de estudio que abarca de los 120° a 165° longitud Este y de los 10° a 53°
latitud Norte, cubriendo parte de cuatro placas tectéonicas sobre los que localiza
la sismicidad de alta energia cercana a la isla de Japon. Los datos de observacion
de GRACE en la zona de estudio fueron proporcionados directamente por el
equipo investigador de Panet et al. (2018) cuya resolucion es de 1.400 km, segun
el modelo de armoénicos esféricos de grado y orden 80 utilizado, y corresponden a
7.371 registros de gradiente de gravedad distribuidos homogéneamente cada 0,5°
aproximadamente en una grilla de 81 x 91 puntos de observacion (Figura 4.1.1)
del cual se extraen las coordenadas utilizadas para generar el archivo de entrada
observation __point.dat que contiene las coordenadas de los puntos de observacion
de la forma P(6,, ¢9) (Tabla 4.1.1) segun el tratamiento de datos con el codigo

de Gao et al. (2017).
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Figura 4.1.1: Puntos de observacion GRACE (en rojo) en la zona de estudio. La
estrella negra marca el epicentro del terremoto de Tohoku-Oki Mw = 9.0 ocurrido
el 11 de marzo del 2011. Las lineas azules representan los limites de placa.

Los datos utilizados por Panet et al. (2018), extraidos de la solucion RL03-v1
(Bruinsma et al., 2014), abarcan una serie temporal desde agosto de 2002 hasta
junio de 2014, con lagunas en junio de 2003, enero de 2011, octubre de 2012, marzo,
agosto y septiembre de 2013. Sin embargo, el presente estudio se centra en los datos
asociados al periodo co-sismico del terremoto de Tohoku-Oki Mw = 9.0 obtenidos
durante todo el mes de marzo de 2011, puesto que GRACE entrega datos en una
ventana temporal minima de un mes. Estos datos de gradiente gravimétrico se
expresan en unidades de milliE6tvos (mEGtvos) y fueron calculados en sentido ¢¢
con respecto a las coordenadas esféricas, es decir de Este-Oeste en coordenadas
geograficas, pero fueron rotados en un rango de 20° a 55° en sentido horario para
obtener la mayor amplitud en la senal (Panet et al., 2018). De los 7.371 datos
proporcionados directamente por la autora principal del articulo, Isabelle Panet,
se identifico que 3.012 de ellos contienen informacion relevante, mientras que

4.359 se consideraron no significativos. Estos resultados de gradiente gravimétrico
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obtenidos tras el tratamiento de datos GRACE para el co-sismico realizado por
Panet et al. (2018) se muestran en la Figura 4.1.2. Es importante destacar que
estas primeras senales significativas se encuentran en las proximidades de la zona

del terremoto como se muestra en la Figura 4.1.2.

Para procesar inicialmente los datos de GRACE, que se obtienen como cambios de
gravedad y no gradiente de gravedad, se emplea un enfoque de rotacién gradual
del marco de referencia a lo largo del eje radial local para detectar senales de
gravedad alineadas con las fallas en los limites de las placas y la placa subductante.
Panet et al. (2018) aplican las rotaciones correspondientes al tensor del gradiente
de gravedad en el marco esférico local orientado hacia el sureste, con el objetivo
de mejorar las senales que siguen la geometria del sistema de subducciéon entre
la placa del Pacifico y la placa de Okhotsk obteniendo la mejor amplitud. Al
analizar los cambios temporales de los gradientes de gravedad terrestre en estos
marcos de referencia rotados, se mapean las variaciones anémalas de los gradientes
gravitacionales transitorios en la proximidad del momento del terremoto mediante

una transformacion de ondicalas (wavelet) aplicada a la serie temporal.

Latitud Longitud
12.0 120.0
12.5 120.0
13.0 120.0
51.0 165.0
51.5 165.0
52.0 165.0
99999

Cuadro 4.1.1: Observation_ point.dat. Archivo de entrada para los 7.371 puntos
de observacion.
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Figura 4.1.2: Observaciones de gradiente gravimétrico ¢p¢ (mE6tvos) en la escala
de 1.400 km tratado por Panet et al. (2018) para el co-sismico de Tohoku-Oki
Mw = 9.0 ocurrido el 11 de marzo de 2011. Las lineas naranjas segmentadas

representan los limites de placa. La estrella blanca marca el epicentro del terremoto.
Placas tectonicas: Placa del Pacifico (Pac), Filipina (PHS), Okhotsk (Ok), Eurasia
(Eu).

4.2. Modelamiento de la geometria en la zona de

subduccion

Ya generado el archivo que contiene los 7.371 puntos de observacion distribuidos
homogéneamente sobre el drea de estudio, se ha procedido a generar el modelo de
falla a evaluar. En este sentido, se ha combinado la geometria propuesta por Sieh
et al. (1999) con las observaciones entregadas por Wang et al. (2018) respecto

al movimiento absoluto de las placas tectéonicas y se ha postulado un modelo de
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subduccion con cuatro planos (A, B, C y D), cuyos parametros estan resumidos en
la Tabla 4.2.1, que interactiian al momento de ocurrir el deslizamiento co-sismico,

como es representado esquematicamente en la Figura 4.2.1.

Cufa Astendésfera
Astenoésferica Oceanica

Figura 4.2.1: Esquema geométrico del modelo co-sismico de subduccién postulado,
basado en la propuesta de Sieh et al. (1999) y el anélisis de la investigacion de
Wang et al. (2018). (A) corresponde a la interfase con deslizamiento inverso,
mientras que (B) representa a la interfase de deslizamiento normal. (C) y (D)
representan interfases con deslizamiento horizontal. H indica la profundidad en la
vertical designada para el espesor de la placa subductante en la fosa (33 km). La
estrella blanca marca el epicentro del terremoto de Tohoku-Oki Mw = 9.0.

En este postulado, se ha asumido una placa subductante ideal sin variaciéon en
el manteo a medida que profundiza en la subduccion, es decir, con interfases
planas cuyo espesor en la vertical es de 27 km (con la primera fuente a 6 km
de profundidad) de acuerdo a la informacion extraida del articulo de Brudzinski
et al. (2007) como se muestra en la Figura 4.2.2. Ademés, para el caso del modelo
co-sismico de Sun et al. (2014), el equipo investigador utiliza un espesor de la
placa subductante de 30 km, por lo cual establecemos como limite este espesor
méaximo ya mencionado de la corteza subductante. En esta propuesta destaca la
presencia de la interfase C y D, ambas con un manteo igual a cero (horizontal) y

con una misma profundidad (33 km) en todas sus fuentes a modo de simplificar
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su evaluacion con el analisis de gravedad, pero aportando deslizamientos y por lo

tanto generando deformacién de masas.
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Figura 4.2.2: Histogramas que muestran la distribuciéon de eventos EHB
(terremotos de alta frecuencia) para los segmentos analizados en Brudzinski et al.
(2007), ordenados por la edad de la placa subductante, de acuerdo a la direccion
normal de la placa subductante. La separacion de la Doble Zona de Benioff (DBZ,
por sus siglas en inglés) se estima mediante ajustes multiples de distribuciones
gaussianas. El histograma en rojo representa al caso de la placa subductante en
Japon y la linea azul segmentada se corresponde con la profundidad de la segunda
zona sismogénica. Modificado de Brudzinski et al. (2007).

En el modelo presentado en este trabajo, se ha logrado alcanzar una profundidad
méxima de 147.5 km en la parte més profunda de la interfase B, manteniendo
constante el espesor de la placa subductante en 27 km. Para analizar la sismicidad
en regiones de gran profundidad, resulta relevante consultar las figuras presentes
en los articulos de Abers et al. (2013) y Kita et al. (2010) que se muestran en la
Figura 4.2.3. Estos estudios examinan detalladamente los datos de sismicidad a
profundidades que superan los 150 km, siendo notable el analisis realizado en la
zona de Tohoku en el primer articulo mencionado. En ambos casos, se observa
que las zonas sismogénicas mantienen una relativa paralelidad entre si a medida
que se adentran en las profundidades, lo cual respalda la factibilidad de aplicar
la geometria propuesta en este estudio en contextos de alta profundidad. Por lo
tanto, se afirma que la propuesta también es valida para abordar la sismicidad en

estas profundidades.

Cada interfases (A, B, C y D) contiene 96 sub-fallas y se orientan en una misma
direccién, con un acimut de 234,9° o rumbo N54,9°E constante (marcado con
lineas negras segmentadas en las Figuras 4.2.4ay 4.2.4b) que se obtiene tras
designar coordenadas para una grilla de fuentes que se acomode simplificadamente
a la prolongacion del rumbo principal de las fosas dadas por la subduccion de la

placa del Pacifico bajo la placa de Okhotsk al noreste y la subduccién de la placa
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(a) Sismicidad en Tohoku. Abers et al.(b) Sismicidad en Hokkaido. Kita et al.
(2013) (2010)

Figura 4.2.3: (a) Zona de subduccién y sismicidad del noreste de Japon, Tohoku
. Las linea roja continua muestra la interfaz estimada de la placa (Zhao et al.,
1997), y la linea roja punteada muestra el Moho estimado a 7 km por debajo de
la parte superior de la placa del Pacifico. (b) Seccion vertical de los terremotos a
lo largo de una transecta al norte de Japon, Hokkaido. Los puntos rojos, azules y
verdes muestran respectivamente los eventos en el plano superior, plano inferior y
entre los dos planos (intra placa).

de Filipinas bajo la placa de Eurasia al suroeste en el area de estudio. El manteo
designado para la placa subductante es de 12° y se obtuvo modificando ligeramente
la solucion del Global Centroid Moment Tensor (https://www.globalemt.org/) para
ajustarlo a mayores profundidades, de donde también se extrajo la informacion
del rake correspondiente a 88° en el caso de la interfase A y D asociadas al
deslizamiento inverso con respecto a la corteza continental, mientras que para el
caso de las interfases B (de deslizamiento tipo normal) y C se les sumo 180° a la
solucion del CMT. Para subdividir los planos partimos de la primera sub-falla del
plano A que inicia a los 39,92° latitud Norte y 151,03° longitud Este, al lado mas
oriental de los planos subductantes, con una profundidad de la zona media de la
sub-falla de 6 km. A partir de esta coordenada se generan las sub-fallas de los
planos B, C y D.

Estas 96 sub-fallas se organizan con 16 poligonos en direccion del rumbo (largo) y
6 poligonos en direccion del manteo (ancho) teniendo todos un mismo largo de
107.800 km en los cuatro planos y un mismo ancho para los planos A, By D de

110.200 km, siendo menor para el caso de la interfase horizontal C de la corteza
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(b) Proyeccion del poligono del modelo de
(a) Poligono externo del modelo de subduccion sobre el gradiente gravimétrico
subduccion. observado por GRACE.

Figura 4.2.4: Distribuciéon espacial de los limites externos de las interfases
evaluadas. El poligono rojo en (a) marca el contorno externo que cubren las
interfases A, B, C y D, mientras que en (b) se marca con lineas blancas segmentadas.
La linea negra discontinua indica el comienzo de la subduccion y marca el limite
entre las interfases A;B - C. La estrella blanca marca el epicentro del terremoto
de Tohoku-Oki Mw = 9.0. Placas tectonicas: Placa del Pacifico (Pac), Filipina
(PHS), Okhotsk (Ok), Eurasia (Eu). Los trazos naranjas corresponden a los limites
de méargenes convergentes mientras que los trazos amarillas corresponden a los
limites divergentes. La flecha roja representa al vector de convergencia de la placa
ocednica subductante (Pac).

oceénica que se prolonga al Pacifico con un ancho de 107.800 km para cada sub-falla.
A cada sub-falla se le designa un rake, extraido de https://www.globalcmt.org/,
igual al sentido del deslizamiento correspondiente a la interfase que lo contiene
(Figura 4.2.1). Las sub-fallas de las cuatro interfases se muestran en la Figura
4.2.5, las que fueron graficadas en mapas distintos para visualizar su distribucién

y reconocer la profundidad de cada fuente como se indica con la barra de colores.
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Figura 4.2.5: Distribucion espacial dentro del area de estudio de las sub-fallas
para cada interfase del modelo postulado. (a) interfase A, (b) interfase B, (c)

interfase C y (d) interfase D. Cada plano contiene un total de 96 sub-fallas.

La estrella blanca indica el epicentro del terremoto Tohoku-Oki Mw = 9.0 del

11 de marzo del 2011. Las lineas naranjas corresponden a los limites de placas.

Placas tectonicas: Placa del Pacifico (Pac), Filipina (PHS), Okhotsk (Ok), Eurasia

(Eu). La flecha roja representa al vector de convergencia de la placa oceanica

subductante (Pac).

Interfase Largo Ancho  Rake Acimut Manteo Prof. min. fuente
A 17248 km 661,2 km 8%  2349°  12° 6 km
B 1.724,8 km 661,2 km 268°  234,9° 12° 33 km
C 1.724,8 km 646,8 km 268°  234,9° 0° 33 km
D 1.724,8 km 661,2km  88°  234,9° 0° 33 km

Cuadro 4.2.1: Geometria de las interfases A, B, C y D.

Cabe destacar que la ubicacion de la transecta (fosa hipotética) que define el inicio
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de la subduccion en el presente modelo abarca un gran largo de 1.724.800 km
indicado con lineas negras punteadas en la Figura 4.2.4 y se obtiene ajustandose
a la orientacion longitudinal de la anomalia gravimetrica reconocida en la zona
de estudio. De esta forma, la maxima amplitud que se obtiene al calcular el
gradiente de gravedad (perpendicular al rumbo de falla) coincidiréa con la direccion
de maxima sefial de observacion de GRACE (Panet et al., 2018). Como se puede
ver en la Figura 4.2.4b, el modelo de subduccién propuesto, limitado con lineas
blancas segmentadas, se alinea con la orientaciéon de las senales andémalas de
gravedad y cubre parte de dos grandes zonas de subducciéon: subduccién entre
la placa del Pacifico bajo la placa de Okhotsk y la subduccién de la placa de
Filipinas bajo la placa de Eurasia y manteniendo de esta forma la ubicacion del

epicentro dentro de la falla principal con deslizamiento inverso (interfase A).

Ya constituidas las interfases de la geometria a usar en el analisis del cambio
gravimétrico durante el co-sismico, se genera el archivo de entrada fault.dat que
representa la forma D(6q, ¢1;ds) de la falla en la teoria de dislocacién en una
Tierra esférica autogravitatoria, presentando asi las sub-fallas con las coordenadas
dispuestas para el uso del codigo de Gao et al. (2017). En la Tabla 4.2.2 se muestran
las 3 primeras y tultimas lineas para el caso de la interfase A, cuyas coordenadas
corresponden al punto medio de cada sub-falla generadas anteriormente. Para la
primera etapa de evaluacion se considera un deslizamiento igual al valor unitario
(1 m) para todas las fuentes con el fin de elaborar una inversion basada en la

geometria propuesta.

Lat. Long. Desliz. (m) Rake Prof. (km) Acimut Manteo Largo (km) Ancho (km)
39.9200 151.0300 1.0 88.0 6.0 234.9 12.0 107.8 110.2
39.3573 150.0072 1.0 88.0 6.0 2349 120 107.8 110.2
38.7858 149.0008 1.0 88.0 6.0 234.9 12.0 107.8 110.2
35.8155 134.4973 1.0 88.0 120.5 234.9 12.0 107.8 110.2
35.1467 133.6362 1.0 88.0 120.5 234.9 12.0 107.8 110.2
34.4719 132.7892 1.0 88.0 120.5 234.9 12.0 107.8 110.2
99999

Cuadro 4.2.2: Fault.dat. Archivo de entrada de la interfase A con 96 sub-fallas
para el modelo de falla del terremoto. Cada fila corresponde a una fuente.
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4.3. Funciones de Green

Gracias a las investigaciones presentadas por Tanaka et al. (2006, 2007) es posible
abordar evaluaciones altamente complejas mediante algoritmos que aumentan
la velocidad de célculos necesarios para obtener resultados que abarcan grandes
areas bajo numerosos puntos de observacion. En este contexto, se utiliza el codigo
aportado posteriormente por los estudios presentados en Gao et al. (2017), que
facilitan el uso de la teoria de dislocaciéon en una Tierra esférica autogravitatoria
o teoria de Tanaka, y que involucra, para el caso de este trabajo, la realizacion
de calculos de gravedad para 7.371 observaciones con respecto a las 96 fuentes
(sub-fallas) por cada interfase. La relaciéon entre los puntos de observacion con
cada fuente se muestra en el esquema de la Figura 4.3.1, donde los colores
azul y rojo indican la sub-falla evaluada, que mediante el codigo de Gao et al.
(2017), se les calcula el cambio de gravedad con respecto a los mismos puntos de
observacion, como se hizo de manera sucesiva para cada plano presentado en el
modelo geométrico, por lo tanto se obtiene un archivo de salida con 7.371 valores
asociados a cada fuente de ruptura (96 por cada interfase), es decir, 707.616 datos

de gravedad puntuales para cada interfase.
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Figura 4.3.1: Esquema del procesamiento de las funciones de Green sub-falla
por sub-falla representadas por rectangulos dentro de una interfase plana de largo
L y ancho W con respecto a los puntos de observacion GRACE que se muestran
como tridngulos distribuidos homogéneamente. Los angulos o y d corresponden al
rumbo de falla y al manteo respectivamente. (a) indica el efecto en la gravedad
por el deslizamiento de la sub-falla azul en los puntos de observacion, mientras que
(b) muestra el efecto del deslizamiento en la sub-falla roja en los mismos puntos
de observacion pero con distinta magnitud. Modificado de Gao et al. (2017).
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De esta manera, al utilizar el codigo proporcionado por Gao et al. (2017), se
obtienen resultados de cambio de gravedad y geoide generados por el modelo de
falla propuesto, como se puede ver en la Tabla 4.3.1 que muestra los primeros
y tultimos 3 resultados para la fuente (sub-falla) cuyas coordenadas son 39.92°
latitud Norte y 151.03° longitud Este. Estos resultados proporcionan valores de
deformacion asociados a un deslizamiento co-sismico igual a la unidad (1 m)
en cada sub-falla, distribuidos para cada punto de observacion de la grilla de
observaciones GRACE de Panet et al. (2018). De esta forma, el programa es
capaz de evaluar las Funciones de Green de Dislocacion (DGFs), que resuelven la
respuesta del medio ante una dislocaciéon ya conocida.
Longitud Latitud Geoide Gravedad
120.00  52.00 —0.2799 x 107> 0.1311 x 1073

120.00  51.50 —0.2814 x 107° 0.1689 x 1072
120.00  51.00 —0.2801 x 10® —0.3262 x 102

165.00  13.00 —0.1728 x 1075 —0.7449 x 1073
165.00 12,50 —0.1656 x 1075 —0.4277 x 1072
165.00  12.00 —0.1586 x 1075 —0.7187 x 1072

Cuadro 4.3.1: Archivo de salida de la interfase A en la sub-falla de coordenadas
39.92° latitud Norte y 151.03° longitud Este, deslizamiento = 1.0 m, rake = 88.0°,
profundidad = 12.0 km, acimut= 234.9°, manteo = 12.0° , largo = 107.8 m,
ancho = 110.2 m. Las longitudes y latitudes se corresponden con los puntos de
observacion del archivo de entrada observation point.dat.

4.4. Gradiente y rotaciéon

Este potencial anémalo de gravedad y sus derivadas se encuentran relacionados
de forma directa con la distribucién de densidades de las diferentes masas que
componen la litosfera. Una vez obtenidos los valores de cambio de gravedad debido
a la deformacion generada por la geometria de falla propuesta, se procede a realizar
los calculos necesarios para obtener resultados en las mismas unidades que las del
equipo investigador de Panet et al. (2018), quienes presentaron sus resultados en
unidades de gradiente de gravedad (milliE6tvos). La anomalia, si bien presenta
un cambio importante en magnitud, presenta una transiciéon continua lo que no
nos permite inferir la deformacion exacta de la zona de dislocacion entre bloques,
es decir, en una interfase. Para ello, aplicamos la derivada a los datos de gravedad

obtenidos para obtener la gradiente de la siguiente manera:
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Para un modelo de Tierra esférica autogravitatoria, la deformacion elastica de
la Tierra se representa generalmente mediante el vector de deslizamiento @ . La
densidad inicial de la Tierra p, también cambia en consecuencia, y la densidad
resultante sufre un incremento p ——V- (potl), donde esta expresion representa la
variacion. La perturbacion de densidad ademas altera el potencial gravitatorio y
el campo de gravedad de la Tierra, y la perturbacion del potencial gravitatorio en

este punto satisface la ecuacion de Poisson:

V2 = —47GV - (pil) (4.4.1)

Donde V? representa el operador laplaciano (segunda derivada), ¢ es el potencial
gravitatorio, G es la constante gravitatoria universal o constante newtoniana y p

es la densidad. La perturbaciéon del campo de gravedad se define entonces como:

—

Ng = —Vip (4.4.2)

—Vﬁw representa el negativo del gradiente del potencial gravitatorio v, y Kg
representa el cambio de gravedad. Es decir, el cambio de gravedad Eg en un punto
dado del espacio es igual al negativo del gradiente del potencial gravitatorio 1
en ese mismo punto. El gradiente del potencial gravitatorio ¢ indica la direccion
y la tasa de cambio méaxima del potencial en ese punto, mientras que el cambio
de gravedad Kg representa la variacion de la gravedad en ese punto debido a la
presencia de masas cercanas. Por lo tanto, la relaciéon entre estas dos cantidades
establece como el potencial gravitatorio ¢ esta relacionado con el cambio de

gravedad Kg en un punto especifico del espacio.

Luego, de manera general la ecuacion 4.4.2 describe la variaciéon o anomalia de
gravedad. Las ecuaciones fundamentales que describen la deformaciéon inducida por
terremotos pueden obtenerse mediante la combinacién de la ecuacion de equilibrio
de deformacion de la Tierra, las relaciones constitutivas y la ecuacién de Poisson
4.4.1. En el caso del codigo de Gao et al. (2017) se aplican las Funciones de Green
de Dislocacion (DGFs) que derivan del uso de coordenadas esféricas para satisfacer
la teoria de Tanaka (Tanaka et al., 2006, 2007) que a su vez derivan de este andlisis
de cambios gravitatorios producto de una deformacion en las zonas de subduccion.
Ya comprendiendo de manera general los resultados de los calculos de las funciones

de Green con el codigo de Gao et al. (2017), al derivar la expresion Kg con respecto
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a las coordenadas espaciales (z,y, z) se obtiene el vector gradiente del cambio
de gravedad en un punto a. El vector gradiente se representa como ﬁ(Ag?a)) y
tiene tres componentes: la derivada parcial del cambio de gravedad con respecto
a la coordenada z, (01/0zx), la derivada parcial con respecto a la coordenada y,

(0v/0y) y la derivada parcial con respecto a la coordenada z, (01/0z).

En notacion matricial, el vector gradiente ﬁ(Ag?a)) se puede expresar como:

V(Ag(a)) = (aﬁcg), a%Ayg), a(gAzg)> (4.4.3)

Si bien en la teoria de dislocaciéon en una Tierra esférica autogravitatoria de
Tanaka et al. (2006, 2007) el cambio de gravedad, en la direccion radial, en un

punto dado de la superficie libre (Ag(a) - 7) en términos de coordenadas esféricas
(r,0,¢) esta dado por:

_W(a,0,9,t)

A =
g(a,0,,t) -7 9

(B —4rGp)u,(a, b, ¢,t) (4.4.4)

donde:

. Kg(a, 0,¢,t) es el cambio del campo de gravedad en el punto a de la esfera,
en funcion de las coordenadas angulares de distancia angular y acimut (6, ¢)

y el tiempo t.

] W es la derivada parcial del potencial gravitatorio ¢/ con respecto a

la distancia radial a.

B = % (Sun and Okubo, 1993).

G es la constante de gravitacion universal.

p es la densidad del material de la esfera.

ur(a,0,¢,t) es la componente radial del desplazamiento.

el resultado ya esta evaluado bajo las funciones de Green (DGFs) presentes en el
codigo de Gao et al. (2017), por lo tanto para aplicar la rotacion es posible trabajar
la expresion de gradiente de la ecuacion 4.4.3 con coordenadas cartesianas, siendo
x correspondiente con la longitud e y con la latitud en la grilla de observaciones.

Entendido lo anterior, se aplica una rotacion para obtener el gradiente del cambio
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de gravedad en la direcciéon perpendicular a la fosa, es decir, perpendicular al
rumbo del modelo de falla propuesto. En el caso del presente trabajo, todas las
interfases tienen el mismo acimut de 234,9° ~ 235°, la direccién perpendicular a

la fosa (n = sin(oyad)Z + cos(uad)y) sera:

a = 90° — (acimut — 180°) (4.4.5)

es decir, @ = 35°. Luego, a en radianes:

X 35° (4.4.6)

s
Qrad =

47 180°
y se obtiene a;,q ~ 0.6109 rad. Y por ultimo, aplicando esta direcciéon a la

ecuacion 4.4.3 se obtiene la siguiente expresion para rotar el gradiente en direccion

perpendicular a la fosa:

V(AGLfosa) = (W) sin(oyaq) + (C%Aa—giy@)> c08(Ctrad) (4.4.7)

Ya teniendo los resultados de las DGFs y aplicando la ecuacion 4.4.7, se obtienen

los valores asociados al gradiente del cambio de gravedad perpendicular a la fosa
V(Agj_fosa)-

4.5. Inversion y regularizaciéon del sistema

El objetivo de la inversion es encontrar el deslizamiento en las sub-fallas que mejor
se ajuste a las observaciones de gravedad. Con los resultados de las Funciones
de Green de Dislocacion (DGFs) obtenidas mediante el codigo de Gao et al.
(2017) para el modelo propuesto en este estudio, junto con la gradiente de
gravedad adecuadamente rotada, es posible formular una ecuacién para invertir
el deslizamiento. Esta ecuacion se basa en los datos de observacion del gradiente
de gravedad proporcionados por el equipo investigador de Panet et al. (2018),
quienes derivaron estas observaciones de los cambios de gravedad medidos por
los satélites GRACE en la malla de observaciones presentada en el archivo de

entrada observation point.dat que abarcan la zona del terremoto de Tohoku-Oki
Mw = 9.0.



70 4.5. Inversion y regularizacion del sistema

Resumiendo, el proceso de calculo para la obtenciéon de la variacién de gravedad

con el codigo de Gao et al. (2017) se puede expresar de la siguiente forma:

DGFs(0,¢,s,\,d,z,0,L,W) = VAG fosa (4.5.1)

donde (6, ¢) son coordenadas de colatitud y longitud respectivamente de cada
fuente (centro de la sub-falla) en una Tierra esférica, s es el deslizamiento, A es el
rake, d es la profundidad de la fuente, z corresponde al acimut, § es el manteo,
L es el largo y W es el ancho, que tras ser resueltas aplicando las funciones de
Green segun la informacion de la geometria propuesta se obtiene el cambio de
gravedad Ag. Luego, para obtener el valor de deslizamiento s para cada sub-falla

se hace la inversion cémo sigue:
Primero, se representan las matrices y vectores necesarios para la inversion.

1. Matriz A: Esta matriz relaciona los deslizamientos unitarios (1 m) de cada
una de las 96 sub-fallas con los puntos de observacion del gradiente de gravedad
en la direccion perpendicular a la fosa (V(Ag,fosa)) obtenidos por el Modelo de
Placa. Tiene dimensiones 7.371 x 96, ya que hay 7.371 puntos de observacion y 96

sub-fallas.

AObSn AObSlQ c AObSle
Aob521 Aob522 cee AObSQNS
A= . ] . (4.5.2)
_A0b87371 1 A0b87371 ,2 A0b87371 Ns |

donde N es el niimero de sub-fallas y Aqps,; representa la contribucion del gradiente
de gravedad en el punto de observacion i producido por el deslizamiento (1 m) de

la sub-falla j.

2. Vector de observacion Obs: Este vector contiene los valores de gradiente de
gravedad observados por GRACE en los 7.371 puntos de observacion entregados
por Panet et al. (2018). Tiene dimensiones 7.371 x 1.
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obs;

obss

Obs = . (4.5.3)

obsys7

donde obs;; representa la gravedad observada en el punto ij (latitud 7 y longitud
J)-
3. Vector de incognitas S: Este vector contiene los deslizamientos desconocidos de

las sub-fallas. Tiene dimensiones N, x 1.

S1

S92

S=1 (4.5.4)

SNS

donde s; representa el deslizamiento de la sub-falla j. Con estas variables, el

sistema de ecuaciones se traduce en encontrar S, tal que

Obs=A-8S (4.5.5)

Como el objetivo de la inversion es encontrar los deslizamientos sy, de las 96
sub-fallas que mejor ajusten los datos de gradiente de gravedad en 7.371 puntos
que es un problema sobredeterminado se utiliza el método de minimos cuadrados,
que busca minimizar la diferencia entre las observaciones Obs y las predicciones

del modelo A - S, con S > 0, lo que se puede expresar como:

ming = ||Obs — A - S||? (4.5.6)

donde ming corresponde al minimo error de la matriz S. Para ello se aplican dos

restricciones; la restriccion de minimo deslizamiento y la suavizacion.
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4.5.1. Minimo deslizamiento

Es una restriccion que se aplica durante el proceso de regularizacion del sistema
para garantizar que el deslizamiento total asociado a los deslizamientos de las

sub-fallas sea minimo.

Para implementar la restriccion de minimo deslizamiento, se agrega una fila
adicional a la matriz de diseno A que se agrega un vector unitario y a la matriz
Obs se le agreda un elemento 0 mediante concatenaciéon. La matriz A y el vector

d se actualizan de la siguiente manera:

AObSn AObSlQ c AObSle
Aob521 Aob522 cee AObSQNS
A0b87371,1 A0b87371,2 AObS?S?l,NS
1 1 C. 1
[ ObSll 1
obsa;
Obs = : (4.5.8)

obszsn
L 0 -

4.5.2. Suavizacion

Luego de aplicado la restriccion de minimo deslizamiento, se aplica la suavizacion
que es una técnica utilizada en el analisis de datos para reducir el ruido o la
variabilidad en los datos observados. El grado de suavizacion se puede definir por
el Laplaciano del deslizamiento (V25), tal que el objetivo ahora es minimizar
la diferencia entre observaciones y predicciones considerando las soluciones mas
suaves. Para esto se define un pardmetro, denominado lambda (A7) en la literatura,
que controla el equilibrio entre ajustar los datos de las observaciones y mantener
la suavidad en los deslizamientos de las sub-fallas. Luego, el minimo error para

obtener la matriz de deslizamiento o inversién queda expresado como:
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mgn: [[Obs — A - S||2 + AL||V2S||? (4.5.9)

Un valor més alto de \; darda méas peso a la suavidad, lo que conducira a
deslizamientos mas suaves pero menos ajustados a las observaciones. Por otro
lado, un valor més bajo de A\; dard méas peso al ajuste de los datos, lo que
puede llevar a deslizamientos més ajustados pero con més variabilidad o ruido.
Utilizamos entonces el valor especifico A = 4 para la curva del gréafico residual
v/s lambda que corresponde al valor en el cual la curva "L", de la Figura 4.5.1,
comienza una pendiente mas estable, es decir, senala el cambio transicional hacia
la estabilizacion del residual total. Este procedimiento anélogo de regularizacion

también se denomina como ajuste L?*-norm o norma Euclidiana (Vera, 2016).

Residual

AL

Figura 4.5.1: Gréfico de constante de suavizacion residual v/s lambda (Ar). Se
observa el cambio del residual sufre una mayor variacion luego de que A\;, > 4 .

La suavizacion queda expresada matricialmente como una matriz identidad

multiplicada por el valor Ar:
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)
YR (4.5.10)

La idea detras de la restriccion de suavizacion es que los deslizamientos de las sub-
fallas cercanas geograficamente deben tener valores similares y no experimentar
cambios drasticos entre ellas. Esto es razonable ya que, en la naturaleza, los
deslizamientos de fallas tienden a ser mas suaves y continuos en lugar de cambios

bruscos en sus valores.

Es decir, se aplica la suavizacion en direcciéon del manteo y el rumbo. Sin embargo,
esta expresion varia de acuerdo a la ubicacion de la sub-falla dentro de la interfase
(A, B, C o D), para lo cual se derivan cuatro expresiones. Segtin Vera (2016), sea
© = rumbo y 7 = manteo, la notaciéon de la ecuacion ?7? en coordenadas espaciales

(z,y) se puede expresar como:

PSG.g) , *S(i.])

V2Sij = 5 % (4.5.11)
Luego, de la ecuaciéon 4.5.11 se derivan 4 expresiones:
(0°S(i,j)  S(+1,5)+S(i—1,5)—25(i,j)
Ox? h2
9%5(i,5)  S(i,j+1)+S(i,j—1) —25(i,5)
o) y (4.5.12)
9%S(i,7)  S(i,j) —2S(i+1,7) + S(i +2,7) o
Ox? h?2
9%5(i,5)  S(i,j) —2S(i,j+ 1)+ S(i,j +2)
[ Oy? hy

con I representando a la matriz de suavizaciéon, donde las primeras dos ecuaciones
describen sub-fallas centrales, mientras que las dos siguientes describen las sub-
fallas de los bordes y vértices de la interfase correspondiente. h, y h, representan la
longitud de la sub-falla en la direccion del rumbo (i) y del manteo (7). Finalmente,
como ultima expresion con respecto a las matrices originales A, Obs y S la ecuacion

objetivo resulta asi:
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min = ||Obs — A-S||> + \||F|]? (4.5.13)
S N ~ v/ ——
Minimo deslizamiento Suavizacién

Finalmente, se resuelve la inversion utilizando el método de minimos cuadrados.

En resumen, se realiza la inversion y solucion de los deslizamientos de las sub-
fallas a partir de las observaciones de gravedad. Se aplica la regularizacion del
sistema y se consideran restricciones adicionales, como la restriccion de minimo
deslizamiento y la restriccion de suavizacion para resolver la inversion utilizando

el método de minimos cuadrados.
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Capitulo 5

Resultados

5.1. Gradiente de gravedad

Acéa se presentan los resultados del deslizamiento en las interfases del modelo
de placa propuesto, que mejor describe el gradiente de gravedad (V(Ng))
perpendicular a la fosa, asociado al terremoto de Tohoku-Oki de 2011 Mw = 9.0.
El gradiente obtenido se muestra en la Figura 5.1.1 y son consecuencia de la
deformacion generada por las interfase A, B, C y D del modelo propuesto. El
gradiente de gravedad obtenido, en unidades de milliE6tvos (mEGtvos), esta
orientado en sentido perpendicular al rumbo de falla N54,9°E, es decir en direccion
N35,1°0.

Para obtener este modelo final, se prueban 11 valores de correccién (Tabla 5.1.1)
escogiendo luego en la curva de residual v/s lambda el valor A;, mas ajustado para
minimizar el error de la inversion. Estos resultados de gradiente gravimétrico se
grafican a partir de 7.371 puntos de observacién como consecuencia de la suma

total del deslizamiento de las 4 interfases con 96 fuentes cada una.
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7

Modelo | Lambda (A) | Residual | Norma L?
0 0.0100 0.9073 0.1122
1 0.0398 0.9073 0.1119
2 0.1585 0.9073 0.1104
3 0.6310 0.9076 0.1057
4 2.5119 0.9089 0.0988
) 10.0000 0.9168 0.0904
6 39.8107 0.9211 0.0885
7 158.4893 0.9241 0.0873
8 630.9573 0.9268 0.0871
9 2511.8864 0.9286 0.0871
10 10000.0 0.9295 0.0871

Cuadro 5.1.1: Valores A\, , Residual y Norma L2 (minimos cuadrados) de los
modelos evaluados bajo la geometria de interfases propuesta.

¥
50°N S
-
40°N |
©
o
s Pac
©
|
30°N b
8,3 cm/ano
Bf‘
4 PHS
20°N
<§<<’ <§<<’ <§<<’ éfo
N ~ ~ "o
Longitud
, , , \
—-0.0622 -0.0466 —-0.0311 -0.0155 0.0000 0.0155 0.0311 0.0466
mEoGtvos

Figura 5.1.1: Prediccion del gradiente gravimétrico (mEStvos) en direccion N35,1°0
producto de la geometria propuesta durante el co-sismico de Tohoku-Oki Mw = 9.0.
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Los valores de gradiente gravimétrico resultantes por la interacciéon simultanea
de las cuatro interfases propuestas, que generan un cambio del gradiente de
gravedad en el sistema (V(Ag)), se aproximan a los rangos de gradiente dadas
por observaciones de GRACE, donde el modelo propuesto muestra valores entre
—0.0622 a 0.0466 mEGtvos, consistentes con el rango de —0.0363 a 0.0725 mEGtvos
observados durante el co-sismico de Tohoku-oki Mw = 9.0, concentrando valores
positivos hacia noroeste del epicentro y una disminucién de gradiente en el sureste
del mismo. La distribucién de la anomalia gravimétrica también abarca un area que
cubre parcialmente a las cuatro placas tectonicas presentes en el area de estudio
(placa del Pacifico, placa de Eurasia, placa de Okhotsk y placa de Filipinas) en una
extensa area de mas de 3.696.300 km?, sin embargo también muestra una zona con
valores negativos de gradiente gravimétrico hacia la placa de Eurasia, concentrando
la anomalia hacia el noroeste. Una tltima area de anomalia gravimétrica se puede
distinguir aproximadamente a los 32° latitud Norte y 148° longitud Este con valores
aproximados de 0.0150 mEotvos que, a pesar de ser menos extensa y presentar una
menor magnitud que la anomalia observada por los satélites GRACE, también se
presenta en zonas mas interiores de la placa ocednica del Pacifico. La anomalia
se muestra en una extension similar a la distribucién espacial de las fuentes en
conjunto de las interfases A, B, C y D con una extension de mas 1.724.800 km

desde el suroeste hacia el noreste de la zona de estudio.

5.2. Deslizamiento

Los deslizamientos co-sismicos que mejor predicen las observaciones de gradiente
de gravedad en base a la geometria de falla propuesta, son los que se muestran
en la Figura 5.2.1. Estos deslizamientos estan en unidades de metros (m) y
estan distribuidos en las interfases propuestas tras la inversion de datos de
gradiente gravimétrico del modelo de falla mediante la teoria de dislocacion
en una Tierra esférica autogravitatoria evaluada bajo el cédigo de Gao et al.
(2017). Las Figuras 5.2.1a'y 5.2.1b muestran el deslizamiento de las interfases
A y B respectivamente asociados a la placa subductante propuesto, de forma
general, por Sieh et al. (1999), con deformaciones de caracter inverso para el caso
de la interfase superior de hasta ~ 18 metros y un deslizamiento con movimiento
normal para el caso de la interfase inferior de hasta ~ 24 metros, magnitud de

deslizamiento menor que lo mostrado por distintos autores como Ammon et al.
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(2011), Hayes (2011) y Shao et al. (2011) quienes muestran valores maximos de de
hasta =~ 60 metros pero similiar a lo mostrado en Loveless and Meade (2011) (~ 18
metros), Ozawa et al. (2011) (= 28 metros), Pollitz et al. (2011) (= 33 metros) y lo
estimado por el Geospatial Information Authority of Japan el 2011 de ~ 24 metros
en el hipocentro ( www.gsi.go.jp). Sin embargo, el modelo postulado muestra
deslizamientos distribuidos en dos zonas paralelas. En ambos casos la ruptura de
falla se concentra en las sub-fallas mas profundas por debajo del hipocentro del
terremoto de Tohoku-Oki Mw = 9.0, es decir, a profundidades mayores a ~ 75 y

~ 100 kilometros respectivamente.

Latitud
Latitud

'\:,’0«, '\?QAQ \:/,QD‘(, '@s‘o Os@ Nb‘s& 66’@ qun@
Longitud Longitud
0 2 4 6 8 10 12 14 16 18 0 3 6 9 12 15 18 21 24
Deslizamiento (m) Deslizamiento (m)
(a) Deslizamiento (m) en la interfase A.  (b) Deslizamiento (m) en la interfase B.

Latitud
Latitud

& & & &
o w» » Ky ~
Longitud Longitud
S EEE—
0.000 0.032 0.064 0.096 0.128 0.160 0.192 0.224 0.256 0.0 0.2 0.4 0.6 0.8 1.0 12 14 16
Deslizamiento (m) Deslizamiento (m)
(c) Deslizamiento (m) en la interfase C.  (d) Deslizamiento (m) en la interfase D.

Figura 5.2.1: Deslizamientos (en metros) en las interfases como resultado de la
inversion de la anomalia gravimétrica producida por la geometria propuesta en
este trabajo.


https://www.gsi.go.jp/cais/topic110421-index-e.html
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En el caso de las interfases horizontales mostradas en las Figuras 5.2.1c y
5.2.1d, con sub-fallas de profundidad constante (33 km), la inversion muestra
deslizamientos concentrados en el centro de cada plano, prolongados en el rumbo de
falla, sin embargo, con una ruptura mucho menor a las interfases subductantes con
valores méximos de ~ 0.26 y &~ 1.6 metros para la interfases C y D respectivamente.
De estas zonas de ruptura, segtn lo evaluado, la falla ubicada en la placa oceénica
del Pacifico muestra un sector central mas concentrado con deformacion co-sismica
pero la interfase D bajo la isla de Jap6n manifiesta un mayor deslizamiento relativo

entre estas dos propuestas adicionales a la geometria de Sieh et al. (1999).
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Capitulo 6
Discusion

En esta Memoria de Titulo, la geometria del modelo, en especial el rumbo de
falla, se postula en base a las siguientes caracteristicas de la gradiente de gravedad
observadas por GRACE como se muestra en la Figura 6.1.1a; (1) La anomalia
observada tiene una dimension mayor (> 1.000 km) a la fosa de Japon, (2) la
direccion de la mayor amplitud de la anomalia no es perpendicular al rumbo
del terremoto de Tohoku-Oki de 2011, (3) la anomalia de gravedad observada
involucra al sistema de placas a nivel regional en la zona de estudio. En base a
esto, se propone una geometria de falla de grandes dimensiones (1.724.800 km
de largo y 661 km de ancho para cada interfase) que involucra la subduccion en
conjunto de la placa del Pacifico y la de Filipinas bajo la placa de Okhotsk y la
placa de Eurasia respectivamente, proyectando el rumbo de la fosa entre estas dos
zonas de subducciéon como se ver en la Figura 6.0.1 modificada de Panet et al.
(2018).

Los resultados que se obtienen del movimiento co-sismico producido por el
modelo propuesto en esta Memoria de Titulo se analizan y comparan con dos
investigaciones anteriores existentes en la literatura asociados al terremoto de
Tohoku-Oki Mw = 9.0. A pesar de ser un modelo bastante distinto a las utilizadas
en investigaciones anteriores, predice una anomalia gravimétrica similar a la
observada en cuanto a distribucion y amplitud, sin embargo la geometria de falla
no se ajusta correctamente al rumbo correspondiente con la fosa presente al este

de la isla de Japon. A continuacion se discuten estas observaciones.
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Figura 6.0.1: Esquema del sistema tectonico en el area de estudio. El poligono
blanco indica la distribucion espacial del modelo propuesto en esta Memoria de
Titulo. La linea blanca segmentada marca el rumbo de falla propuesto. La linea
roja segmentada indica la fosa en el mar de Japon. La estrella negra marca el
epicentro del terremoto de Tohoku-Oki Mw = 9.0. Figura modificada de Panet
et al. (2018).

6.1. Comparacién con otros modelos

6.1.1. Panet et al. (2018)

Los datos usados en esta Memoria provienen del trabajo de Panet et al. (2018) y
corresponden a la gradiente de gravedad observados en la zona de estudio durante
marzo de 2011 en sentido de las coordenadas esféricas ¢¢ y rotados entre 20°
y 55° en sentido horario como se muestra en la Figura 6.1.1a. Para explicar
esta anomalia, estos autores proponen un modelo de deslizamiento co-sismico
en la interfase entre la placa del Pacifico y la placa de Okhotsk, cuyo resultado
muestra alternancias positivas y negativas concordantes con las alternancias de las
observaciones respecto al epicentro del terremoto como se muestra en la Figura
6.1.1c.

Estos autores muestran que el ajuste de su modelo geométrico es més aproximado

al rumbo de la fosa en la zona de estudio en comparacién con el modelo de esta
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Memoria de Titulo (Figura 6.1.1b), sin embargo no explica la gran extension
espacial de las senales medidas por GRACE. La geometria del modelo de falla
propuesta por Panet et al. (2018) se caracteriza por extenderse 696 km a lo largo
del rumbo y 261 km en la direcciéon del manteo. Se subdivide en 216 sub-fallas
cuadradas (29 x 29 km) con un rumbo constante de 194° y un manteo que cambia
con la profundidad desde 3° en la fosa hasta 29° en la profundidad méaxima. El
articulo indica que la orientacién de los movimientos co-sismicos de la corteza
hacia la fosa al este de Honshu no coinciden con la de las senales gravitacionales
observadas en esa zona, lo que se presenta como un area de extension norte-sur mas
acotada en los resultados de gradiente gravimétrico. Panet et al. (2018) sugieren
que los flujos de masa profundos requieren capas muy deformables a lo largo de
la placa, que desacoplan la placa del manto circundante y limitan el efecto de su
viscosidad, que de otro modo dificultaria las tasas de deformacién, algo que puede
estar vinculado a la obtenciéon de deslizamientos profundos tras la inversion de
nuestro modelo, sin embargo también plantean que un modelo a escala regional,
considerando todo el sistema de subduccion del Pacifico Noroccidental, podria
resolver de manera mas completa la anomalia. El anélisis de Panet et al. (2018)
sugiere que el terremoto de Tohoku-Oki de 2011 involucré movimientos de las
placas del Pacifico y Filipinas a escala regional a lo largo de las fronteras de
subduccion, extendiéndose mucho mas alla del area sismicamente fracturada y
cruzando el punto triple de Boso entre las placas del Pacifico, Filipinas y Okhotsk, y
que estos movimientos se desarrollan en una gama completa de escalas temporales,

comenzando meses antes del evento (Panet et al., 2018).

La comparacion visual entre el resultado de Panet et al. (2018) (Figura 6.1.1c)
y el resultado obtenido en esta Memoria (Figura 6.1.1b), permite observar que
la orientacion de la distribuciéon del gradiente de gravedad coincide mejor entre
las observaciones (Figura 6.1.1a) y el modelo de la Memoria, que entre las
observaciones y el modelo de Panet et al. (2018), por lo que la orientacion de estas
anomalias gravimétricas no se explican inicamente con la deformacion asociada

al rumbo de la zona de ruptura del terremoto de Tohoku-OKki.
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Figura 6.1.1: Gradiente gravimétrico (en mEG6tvos). (a) Gradiente gravimétrico
observado por GRACE filtrado por Panet et al. (2018). Modelos obtenidos por
(b) la presente Memoria de Titulo, (c) Panet et al. (2018), (d) Ji et al. (2022). En
(d) se senala con lineas blancas segmentadas el contorno del modelo co-sismico
de Hayes (2011). La estrellas, blancas, roja y negra respectivamente indican el
epicentro del terremoto de Tohoku-Oki Mw = 9.0.

6.1.2. Ji et al. (2022)

El segundo articulo con el que se compara el modelo presentado es con el de Ji
et al. (2022) quienes a través de la Teoria de Dislocacion en una Tierra Esférica,
al igual que la presente Memoria de Titulo, calcularon el gradiente de gravedad

para el terremoto de Tohoku-Oki Mw = 9.0 utilizando el modelo de deslizamiento
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de Tierra plana de Hayes (2011) de acimut 194,43° (rumbo N14,43°E) y manteo
de 10,21°, obteniendo resultados de gradiente gravimétrico como se muestra en la
Figura 6.1.1d.

Este gradiente gravimétrico, obtenido bajo un modelo de 25 x 13 sub-fallas de
25 x 20 km cada una, en direccién perpendicular al acimut del modelo de falla
seguin las coordenadas esféricas de ¢¢, muestra una senal acotada al area del
epicentro del terremoto pero con intercalaciones similares a lo obtenido en nuestro
estudio, ademas con lineamientos mas bien rectos a diferencia de lo mostrado por
Panet et al. (2018) pero muy acotados al campo cercano alrededor del epicentro
del terremoto. Segtn Ji et al. (2022), las alternancias positivas y negativas rapidas
en el espacio pueden estar relacionadas con la complejidad de la distribucion de
deslizamiento local de las fallas. Una gran diferencia que muestra la aplicacion de
la Teoria de Dislocacion en una Tierra Esférica, segin explican Ji et al. (2022)
a diferencia del modelo de semiespacio basado en célculos sobre un plano como
lo hizo Panet et al. (2018), es la reproduccion de informacion coherente en el
campo lejano a la fuente de deformaciéon sismica, siendo similar para el campo
cercano. Esto le aporta validez a los modelos basados en la teoria de Tierra esférica

utilizada en esta Memoria de Titulo.

El modelo presentado, comparado con los usados por Panet et al. (2018) y Ji et al.
(2022), difiere en dos aspectos importantes: la cantidad y caracteristicas de las
interfases, y el rumbo de las fallas. En relacion al rumbo de las fallas, es interesante
notar que el estudio de las anomalias del gradiente de gravedad para el periodo
previo al terremoto de Tohoku-OKki, realizado por Panet et al. (2022) muestra un
modelo de gradiente obtenido por un plano de falla con deslizamiento tipo normal
aplicado al pre-sismico del terremoto de Tohoku-Oki Mw = 9.0 con un rumbo
similar al utilizado en esta Memoria. Este modelo, que define un plano de 100 km
de ancho y 1.200 km de largo y esta ubicado entre las profundidades de 245 y 330
km, con un manteo de 60° y una acimut de 230° (234,9 ° para el caso del modelo
presentado en esta Memoria de Titulo), obtiene como resultado un deslizamiento
de 0,52 m. La investigacion de Panet et al. (2022) confirma con claridad el efecto
de la redistribuciéon de masas de la Tierra solida con las anomalias gravimétricas
observadas por GRACE, pero destaca también la aplicacion de un deslizamiento
tipo normal, a profundidad, para explicar dicha anomalia (Figura 6.1.2). Este

movimiento tipo normal también es consistente con el modelo de esta Memoria,
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ya que una de las interfases del modelo de la Memoria tiene un movimiento
normal y presenta deslizamiento en profundidad (hasta 147.5 km en las subfallas
mas profundas). En esta Memoria de Titulo, se considera la posibilidad de un
movimiento inverso y normal, este tltimo se encuentra aplicado para el pre-sismico
en la literatura como en el caso (Panet et al., 2022), y que también demuestran

su efecto en la anomalia de gravedad.
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Figura 6.1.2: Mapas de anomalias gravimétricas para el pre-sismico del terremoto
de Tohoku-Oki Mw = 9.0. (a) corresponde al gradiente gravimétrico observado en
Japon en febrero de 2011, mientras que (b) es el resultado obtenido por una falla
normal de Panet et al. (2022) . Las lineas naranjas corresponden a los limites de
placa mientras que la estrella roja marca el epicentro del terremoto. Figuras de
Panet et al. (2022).

Sin duda, el enfoque basado en la Teoria de Dislocaciéon en una Tierra Esférica
nos entrega una nueva perspectiva al momento de hacer evaluaciones de las
deformaciones sismicas en el campo lejano de las zonas de subduccion, trayendo
consigo un aporte mas coherente con las observaciones a gran escala sobre las zonas
de interés. En este sentido, es importante considerar esta teoria al momento de
utilizar informacion de gran amplitud como lo son las observaciones de gravedad
geoespacial, que no discriminan su aplicaciéon en la corteza ocednica como lo
son otros sistemas de monitoreo sismico, pero para mayor precision es necesario
complementar con datos sismicos como los obtenidos por sistemas GPS, puesto

que la ventana temporal de los datos gravimétricos satelitales es amplia y la
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observacion de deslizamiento co-sismico puede estar cubierta por deformacion pre

y post-sismica.
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Capitulo 7
Conclusion

La anomalia gravimétrica observada durante el periodo de un mes en torno a la
ruptura del terremoto, no se asocia directamente a la geometria de la fosa en
la zona del epicentro. La fuente que genera la anomalia esta distribuida en una
region que considera la interaccion de cuatro placas (Pacifico, Filipinas, Eurasia
y Okhotsk). El modelo utilizado es una simplificacion de la interaccion de estas
4 placas, en la cual se considera un rumbo tinico pero mas pronunciado hacia el

noreste que la fosa presente en el mar de Japon.

En este estudio se ha demostrado la aplicabilidad del modelo de doble interfase
de Sieh et al. (1999), durante la fase co-sismica, para explicar los cambios de
gravedad producido por el terremoto de Tohoku-Oki Mw = 9.0 del 11 de marzo
de 2011, observado mediante los satélites GRACE.

Un modelo de subduccién que incorpora una geometria de falla con cuatro
interfases, dos horizontales y dos con un manteo distinto de cero asociados a
la placa subductante, puede ser evaluado en conjunto y entregar como resultado
anomalias gravimétricas en la zona de estudio en configuracién con un rumbo de
falla simplificado pero gran extension que involucra la participaciéon de cuatro
placas tectonicas. La integracion de dos interfases horizontales hacia el interior de
la placa continental de Eurasia y Okhotsk, y hacia el interior de la placa oceénica
del Pacifico y de Filipinas, que presentan un movimiento relativo en torno al
manto superior (Wang et al., 2018), permite abarcar una mayor cobertura y dar
respuesta a la extension transversal de las anomalias gravimétricas observadas.

Esto fue posible gracias a la amplia extension espacial de puntos de observacion.
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Para explicar el cambio de gravedad observado por GRACE, asociado al periodo
de ocurrencia del terremoto de Tohoku-Oki Mw = 9.0 del 11 de marzo de 2011,
el modelo de deslizamiento que mejor se ajusta a las observaciones de GRACE es
aquel que incluye la interfase inferior de la placa subductante, la cual contribuye
significativamente a la variacion gravimétrica durante el terremoto producto del
deslizamiento del mismo, y adicionalmente gracias a la extension de dos interfases
horizontales se obtiene un efecto gravitatorio en el campo lejano. Como se puede
ver en la Figura 7.0.1a, la evaluacion de gravedad con una sola interfase como se
suele plantear los modelos clasicos, no logra concordar con la observaciones durante
el co-sismico, siendo muy acotada al campo cercano y reducida en amplitud. De
esta evaluacion de gradiente se obtiene la inversion mostrada en la Figura 7.0.1b,
que expresa dos parches de ruptura, cargado hacia el sur con un deslizamiento
maximo pequeno cercano a los 0,1 m. Por lo tanto, en conformidad con la hipotesis
y la metodologia, es mucho mas preciso y cercano a la realidad aplicar un modelo
de doble interfase con una extension de dos interfases horizontales que solo evaluar
el cambio de gravedad con una interfase. Si bien el cambio de gravedad producido
por el modelo propuesto se ajusta bien a las observaciones de GRACE, el rumbo
de la falla no se ajusta estrictamente al rumbo de la fosa presente en el mar de
Japon donde se encuentra el epicentro del terremoto de Tohoku-Oki, lo que puede
significar que la firma gravitacional seria consecuencia de una deformaciéon mayor

que incluye la participacion del sistema de subduccién a nivel regional.

A pesar de aplicar una geometria de cuatro interfases (A, B, C y D) y ser
analizados a través de 7.371 puntos de observaciéon, aplicando un método de
inversion con restricciones para suavizacion, se obtienen deslizamientos de gran
magnitud concentrados en los planos asociados a la placa subductante con manteos
de 12°. Estos, con mecanismos inverso y normal, obtuvieron rupturas profundas
con &~ 18 metros y &~ 24 metros respectivamente, siendo mayor para la interfase
inferior B, resultado que no se ajusta a las observaciones GPS de las propiedades
fisicas del epicentro del terremoto Tohoku-Oki Mw = 9.0, lo que puede estar
asociado a la complejidad del sistema de subduccién con que debiese modelarse
un area tan extensa que rodea al evento principal, teniendo en cuenta que a esta
magnitud interactiian cuatro placas tectonicas, tres de ellas, placa del Pacifico,
placa de Okhotsk y la placa de Filipinas, que forman un punto triple de lo cual

solo se extiende el rumbo promedio de la fosa del noreste de Japén y noroeste de la
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placa de Filipinas. Siendo asi el caso, producto de la complejidad de la zona segiin
observaciones de sismicidad, es evidente también que estas interfases no son planas,
por lo que si se aplicara un manteo variable a la geometria de falla la distribucion
del deslizamiento seria distinta. Sin embargo, la solucion de deslizamiento obtenido
es la mejor solucion para el modelo considerado compuesto por interfases planas,

y con un rumbo, en un sistema tecténico complejo, simplificado.
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Figura 7.0.1: Modelamiento de la anomalia gravimétrica para una sola interfase.
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Es evidente la alta complejidad de céalculos a ejecutar para obtener resultados
comparables con las observaciones como lo son la aplicacién de las funciones de
Green para un gran numero de puntos de observacion pero gracias a investigaciones
como las de Gao et al. (2017) se ha conseguido obtener resultados con una muy
buena resoluciéon siendo, la Teorfa de Dislocaciéon en una Tierra Esférica, aplicable
a cualquier modelo geométrico siguiendo las restricciones correspondientes. Tal fue
el caso para esta propuesta basada en el Modelo de Placa (Sieh et al., 1999), que
significa una aproximacion a reinterpretar los grandes sistemas de subduccién con
el fin de obtener mayor cercania a la realidad geodindmica de nuestro planeta y
asi poder mejorar las respuestas ante la ocurrencia de megaterremotos destacando,
en esta Memoria de Titulo, la inversion de la anomalia gravimétrica obteniendo
un modelo de deslizamiento lo que significa un gran aporte al monitoreo y a la
estimacion de zonas de carga para futuros terremotos en zonas de subduccion
ofreciendo nuevas perspectivas para el analisis y la mitigaciéon de los riesgos

sismicos.
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