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RESUMEN

La prediccion de la demanda sismica en superficie, causada por un terremoto, estd asociada a
variadas fuentes de incertidumbre, las que provocan que exista variabilidad entre lo que se
predice y lo que se observa en la realidad. La incertidumbre asociada a las propiedades del suelo,
tiene un importante efecto sobre la estimacion de la demanda sismica, ya que conforma parte del
medio a través del cual se propagan las ondas sismicas, por lo que el valor y variabilidad de estas
propiedades debe ser modelado correctamente. Una modelacion del suelo que mas se aproxime a
la real, permitird obtener una mejor aproximacion de la demanda en superficie causada por una
solicitacion sismica. Por ello, un modelo adecuado permitiria crear disefios mas seguros y, a su

vez, mas econdmicos.

El objetivo de esta investigacion es el de realizar simulaciones numéricas de las ecuaciones que
describen la propagacién de ondas y que incluyan la variabilidad 1D, 2D y 3D de las propiedades
del medio, en este caso de velocidades de ondas de corte (Vs) y profundidad al basamento, con la
finalidad de comparar las respuestas frente a la misma solicitacion sismica, pero con distintos
grados de aproximacion de la variabilidad real del medio. La metodologia utilizada consiste en
caracterizar geofisicamente perfiles de velocidad de onda de corte (Vs), informacion que se
complementa con perfiles de Vs y la profundidad al basamento rocoso de investigaciones previas.
El Vs es interpolado mediante dos técnicas distintas, que incorporado a la profundidad del

basamento rocoso, sirvieron como input para las simulaciones numeéricas.

Modelos de variabilidad en el medio y las simulaciones numéricas de las ecuaciones de
propagacion de ondas fueron aplicadas a la cuenca de Concepcién, Chile, en la cual, los
resultados indican que al tomar en cuenta la heterogeneidad lateral, las demandas de
aceleraciones espectrales pueden llegar a ser amplificadas con un factor de hasta 2.8, mientras
que las demandas de PGA y PGV con un factor méximo de hasta 1.7 y 1.5 respectivamente, esto

teniendo como solicitacion sismica el terremoto del Maule, 27F 2010 (Mw 8.8).
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CAPITULO 1 INTRODUCCION

1.1 Motivacion

Parte de la energia de un terremoto se libera en forma de ondas sismicas, las que son afectadas
por el medio en el cual se propagan y pueden causar diferentes niveles de demanda simica en la
superficie. Grandes niveles de demanda sismica superficial pueden tener efectos devastadores
sobre las estructuras y sobre las personas, por lo que el estudio del efecto que tiene el medio
sobre las ondas sismicas es de primordial interés en la ingenieria geotécnica global. Esto motiva a
cuestionarse sobre a qué escala la variabilidad del medio afecta de forma significativa la
respuesta en superficie, o qué tan simplificada puede ser esta variabilidad para llegar a una

prediccion “realista” de la demanda sismica.

La prediccion de la demanda sismica en superficie estd sujeta a mdaltiples fuentes de
incertidumbre, las que provocan que exista variabilidad entre lo que se predice y lo que se
observa en la realidad. Una, de gran importancia en la geotecnia, es la incertidumbre asociada a la
variabilidad espacial de las propiedades del suelo, y por ende, del medio en el cual se propagan
las ondas sismicas. Una forma de evaluar el efecto de la variabilidad, es comparando la respuesta
de simulaciones numéricas de un mismo sitio, el cual se encuentre representado por modelos
diferentes de variabilidad en las propiedades (1D, 2D y 3D), que es en lo que se centrd este

trabajo.

1.2 Hipotesis de trabajo

Considerar la heterogeneidad lateral de velocidades de ondas de corte (Vs) y profundidad al

basamento rocoso, mejora la prediccion de la demanda sismica superficial en la cuenca de

Concepcion, Chile.
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1.3 Objetivo general

Analizar el efecto de la heterogeneidad lateral de las propiedades, tales como velocidad de ondas
de corte y profundidad al basamento rocoso, sobre la respuesta dinamica superficial de la cuenca

de Concepcion.

1.4 Objetivos especificos

Caracterizar geofisicamente perfiles de velocidades de ondas de corte (Vs) en distintos sitios de

la cuenca de Concepcion.

Modelar la variabilidad del Vs realizando una interpolacion que se encuentre condicionada e

incluya la dependencia espacial a los sitios medidos.

Analizar las diferencias observadas entre la demanda sismica obtenida de una simulacién 1D, 2D
y 3D.

1.5  Metodologia de trabajo

Se realizaron mediciones de ondas superficiales en diferentes sitios de la cuenca de Concepcion,
con la finalidad de caracterizar localmente las propiedades de Vs en profundidad. Estos datos
fueron utilizados en conjunto con perfiles de Vs obtenidos en otras investigaciones, para luego
interpolarlos en toda la cuenca con dos métodos diferentes, interpolacion de tres estratos y
kriging. Por otra parte, el basamento rocoso se asume con propiedades elasticas homogéneas y
con profundidad conocida en toda la cuenca.

Se realizaron simulaciones numéricas 1D, 2D y 3D, de sitios ubicados en la cuenca de
Concepcion, utilizando la técnica de elementos finitos. Simulaciones elasticas bajo la excitacion

de un pulso de Ricker para modelos 2D y 3D, en los cuales se calcularon funciones de
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transferencia, caracterizando modos de vibrar y diferencias entre la amplificacion de las
frecuencias fundamentales. Ademads, simulaciones con relacion no lineal elasto-plastica de
tension y deformacion, para modelos de variabilidad 1D y 2D, frente a la excitacion de un
registro sismico deconvolucionado a roca del mencionado terremoto, con el fin de comparar si

existen diferencias significativas en la demanda sismica superficial.

Finalmente, en base a los resultados de las simulaciones, se establece en qué sitios existen
mayores diferencias en la modelacion y de como el utilizar modelos méas sencillos puede

subestimar la demanda sismica, especialmente en sitios mas profundos de la cuenca.

1.6 Principales resultados

Se observo, a través de las simulaciones numéricas, que al tomar en cuenta la forma irregular del
basamento rocoso en la cuenca, resulta una mayor demanda sismica y amplificacion dinamica de
la frecuencia resonante en las partes mas profundas. Esto es atribuible a la forma convexa del
basamento rocoso y al gran contraste de impedancia entre la roca y el sedimento, lo que provoca
una mayor amplificacion de la energia proveniente del terremoto. Las demandas de aceleraciones
espectrales son amplificadas por un factor maximo cercano a 2.8, mientras que el PGA y PGV es
amplificado aproximadamente en 1.7 y 1.5 respectivamente, esto para la simulacion 2D con
respecto a la 1D. Ademas, comparando las amplificaciones en baja frecuencia (<1 Hz) entre las
simulaciones elasticas 2D y 3D, se observan patrones y valores similares, lo que indica que el
modelo 2D puede ser una aproximacién cercana a la real, siendo en este caso el que se utilizd en

las simulaciones no lineales.

1.7  Organizacion de la tesis

En el Capitulo 2, se introducen los conceptos generales relacionados con la propagacion de

ondas en medios continuos, se discute y fundamenta la mayor parte de los analisis hechos en la

investigacion. En el Capitulo 3, se realiza la descripcion de la cuenca de Concepcion y se
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presentan las caracteristicas de las mediciones y la descripcién de las modelaciones llevadas a
cabo. En el Capitulo 4, se analizan los resultados de las diferentes simulaciones que permiten

Ilegar a las conclusiones, que se presentan en el Capitulo 5.
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CAPITULO 2 ESTADO DEL ARTE

2.1 Introduccién

Se explican los conceptos generales que tienen que ver con la propagacion de ondas en medios
continuos, para entregar el contexto teérico que engloba al problema. Esto permitira entender el
lenguaje utilizado a lo largo de este trabajo y el que se utiliza en la bibliografia relacionada con el
tema. Posteriormente, se realiza una discusion bibliografica relacionada con la respuesta sismica

de cuencas.

2.2 Propagacion de ondas en medios continuos: Conceptos generales

El campo vectorial que caracteriza la posicion relativa de la vecindad de un punto de referencia
en un medio continuo, puede ser transformado a través de un campo de desplazamientos. Si esta
vecindad es infinitesimal, entonces la variacion en el campo vectorial se puede representar
mediante las derivadas de primer orden del campo de desplazamientos. Asumiendo que estas
derivadas son muy pequefias con respecto a uno, es posible descomponer esta transformacién en
la superposicion de un tensor simétrico de deformacion pura y uno antisimétrico de movimiento

de cuerpo rigido (Sokolnikoff, 1956). Esto se expresa en la siguiente ecuacion:

Ujj+uj + Ui j—Uj
2 2

donde A es el campo vectorial de posicion relativa, u es el campo de desplazamientos, e es el
tensor de deformacién pura y w el tensor de movimiento de cuerpo rigido. El tensor que mas
interesa para el estudio de propagacion de ondas es el de deformacién pura, ya que se relaciona

con los esfuerzos internos provocados en el medio.

Cuando el medio es elastico las tensiones se relacionan con las deformaciones mediante la Ley de
Hooke. Ademas, si es isotropico, esta relacion posee sélo dos constantes independientes, segin se

expresa en la siguiente ecuacion:
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o35 = Aewidy; + Zpey;, (2.2)

donde o es el tensor de tensiones, & es el Delta de Kronecker y A, u las constantes de Lamé. Por

otra parte la ecuacion que expresa el equilibrio dinamico de un elemento infinitesimal es:

ojij + pb; = pl;, (2.3)

donde b son las fuerzas de cuerpo y p es la densidad.

Utilizando las Ecuaciones 2.1, 2.2 y 2.3 se obtiene la ecuacién de equilibrio dinamico en funcion

de los desplazamientos o ecuacion de Navier:

(A + Wy + puyj5 + pb; = pi, (2.4)

La Ecuacion 2.4 se representa también de forma vectorial de la siguiente manera:

A+ wWVV-u + V2u + pb = pii. (2.5)

2.2.1 Ondas de cuerpo

Son aquellas que se propagan al interior del cuerpo o medio. Su existencia se puede deducir
matematicamente al descomponer el vector de desplazamientos en el gradiente de un potencial
escalar y el rotacional de un potencial vectorial, esto recibe el nombre de descomposicién de

Helmholtz y queda expresado en la siguiente ecuacion:
u=V>o+VxWy, (2.6)
donde @ es el potencial escalar y W el potencial vectorial. La interpretacion de esta ecuacion es

que el vector desplazamiento puede descomponerse en una componente que se mueve en

direccién longitudinal y otra transversal a la de propagacion.
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Reemplazando la Ecuacion 2.6 en la 2.5 y despreciando la existencia de las fuerzas de cuerpo, se

Ilega al siguiente sistema desacoplado de ecuaciones diferenciales parciales:

2 _ p . _i .
Vo = iob=5d, (2.7)
VY = Elp = %w (2.8)

donde V, y Vs son las velocidades de ondas de compresion y corte respectivamente. En

sismologia también reciben el nombre de Onda P y Onda S.

2.2.2 Ondas planas

Este tipo de ondas se propaga a través de planos donde cada uno posee una fase constante y es
perpendicular a la direccion de propagacion. El supuesto de una onda incidente plana puede
contribuir bastante en la practica para la investigacion de la demanda sismica de sitios a grandes
distancias de la fuente (Aki y Richards, 2009). Una solucion general a la ecuacién de la onda,

tales como las Ecuaciones 2.7 y 2.8, queda expresada como:

F(t—?) +G(t+¥), (2.9)
donde n es el vector unitario de direccidon, x es el vector posicion, ¢ es la velocidad de
propagacion de la onda, t es el tiempo, F es la onda que se propaga en direccion positiva del
vector director y G la onda que se propaga en direccion contraria al vector director. Es comUn
suponer que las formas funcionales sean del tipo armonicas, ya que debido al teorema de Fourier

se puede llegar a soluciones mas generales (Foti et al., 2014).

Para simplificar el problema de propagacion de ondas planas, se utiliza un sistema de

coordenadas cartesianas tal que la direccion de propagacion solo tenga la componente vertical y
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una componente horizontal, estos ejes forman el plano de propagacion, de esta forma se
independiza la solucion de la otra componente horizontal. Por lo que el sistema de ecuaciones

para obtener las componentes del desplazamiento segun la Ecuacién 2.6 queda como:

u= E - E, (210)

VZV — Vigv, (211)
foLe) v

L (2.12)

donde u, v son las componentes horizontales del desplazamiento y w la componente vertical. Es
asi como las ecuaciones solo dependen de funciones escalares, por ende la Ecuacion 2.8 debe
resolverse como un potencial escalar, también se observa el acoplamiento entre las Ondas P y S
en las componentes del desplazamiento en el cual se encuentra la direccion de propagacion.
Como la direccion de propagacion se independiza de una de las componentes cartesianas, el
operador Laplaciano a utilizar en las Ecuaciones 2.7 y 2.8 es:

V2= 6_2 ﬁ
T axz | 9272

(2.13)
Las ondas cuyo movimiento de particulas se provoquen en los ejes de la direccion de propagacion
son las Ondas P y SV, mientras que la onda con movimiento de particula perpendicular al plano
de propagacion es la Onda SH. Esta descomposicion es importante al estudiar la reflexion y
refraccidn de las ondas que se propaguen en medios con heterogeneidades en sus propiedades. Si
las heterogeneidades en el medio se encuentran en funcion de las coordenadas del plano de
propagacion, entonces hay un acoplamiento en la refraccion y reflexién de Ondas P-SV, mientras

gue las Ondas SH sélo reflejan y refractan ondas de su mismo tipo.
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2.2.3 Propagacién 1D

Un caso particular de propagacion de ondas de cuerpo es el 1D. En este caso se tiene un medio
con heterogeneidades dependientes solo de la coordenada vertical, una onda incidente plana en
direccion vertical y una superficie libre. Para este caso se obtiene un sistema desacoplado de
Ondas P y S, siendo la onda de corte la més importante al estudiar la demanda sobre la mayor
parte de las estructuras. Al estudiar la propagacion de Onda S en direccion vertical la Ecuacion

2.3 queda expresada de la manera siguiente:

. D
pil = =22, (2.14)
En materiales reales parte de la energia elastica es disipada, lo cual decrece la amplitud de la
onda, para modelar esta disipacion de energia es usual utilizar amortiguamiento viscoso en virtud
de conveniencia matematica (Kramer, 1996). La relacién tension-deformacion de un solido

viscoso puede obtenerse de un modelo de Kelvin-Voigt mediante la siguiente ecuacion:

du d (du ay
Oxz = H(g) +ﬂa(5) = uy +n-5 (2.15)
donde y es la deformacién por corte y 1 el coeficiente de amortiguacion.

Si se desea obtener la respuesta frente a una onda o sefial cualquiera, esta puede ser descompuesta
en funciones arménicas mediante la Fast Fourier Transform (Transformada Rapida de Fourier;
FFT segun sus iniciales en inglés), cada funcién armdnica esta caracterizada por una frecuencia,

la que se define como:

f= Numero de ciclos’ (2.16)

Tiempo

donde f es la frecuencia, cuya unidad de medida es el Hertz si el tiempo se expresa en segundos.

También es usual utilizar la frecuencia angular:
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w = 2f. (2.17)

Cada frecuencia posee una amplitud y fase dada, tal que al realizar la superposicion de las
funciones armonicas mediante la Inverse Fourier Transform (Transformada Inversa de Fourier;
IFFT segun sus iniciales en inglés) se vuelva a la sefial original. Por otra parte, antes de volver a
la sefial original, es posible solucionar el problema de propagacién de ondas para cada funcion
armoénica que la compone, luego se aplica la IFFT para obtener la soluciéon de la sefial al

propagarse a traves del medio.

En la Ecuacion 2.15 no es conveniente utilizar un coeficiente de amortiguamiento constante, ya
que la energia disipada sera proporcional a la frecuencia, para mantener una razén constante entre

la energia disipada y la energia elastica se utiliza un coeficiente de amortiguamiento dado por:
2p

donde € es la razon de amortiguamiento. Al utilizar las Ecuaciones 2.18 y 2.15 en la Ecuacion
2.14, es posible hallar una solucién del tipo arménica para un medio homogéneo, la cual puede

expresarse de la siguiente forma:
u = Aexp [ioo (t + Vis)] + Bexp [ioo (t - Vis)], (2.19)
Vs = Vs(1 + %), (2.20)

donde A, B son constantes que deben cumplir las condiciones de contorno, i es la unidad
compleja 'y V; es la velocidad de onda de corte compleja. La funcion armonica se expresa en su
forma compleja por conveniencia matematica. Esta solucion es valida para un medio con
propiedades homogéneas, sin embargo, es util al modelar la heterogeneidad vertical cuando esta
se representa como capas homogéneas, donde la primera posee una superficie libre y la Ultima es
un semiespacio infinito. Cada una de las capas cumplen con la Ecuacion 2.19, sin embargo no

obstante, los factores que multiplican las funciones armonicas deben cumplir con la continuidad
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de tensiones y desplazamientos en las profundidades en que las propiedades cambian, estas

condiciones se representan mediante las siguientes ecuaciones:

[Am+1] L (1+az) exp( (V* hm) (1 — o) exp ( <v* hm [ ] (2.21)
o, = —2mYSm e 1N}, (%22

Pm+1(Ve)m+1

donde ay, es el contraste de impedancia complejo, hy, es el espesor de la capa y el subindice m
indica el nimero de la capa cuyas propiedades se estdn evaluando, el cual varia de la méas
superficial que es uno hasta la mas profunda que es N. Ademas, se debe cumplir con la condicion
de contorno de tension nula en la superficie libre, para esto los coeficientes superficiales deben

ser iguales:

Con la propagacion de ondas 1D es posible evaluar la respuesta sismica en superficie de un sitio
si se conocen dos funciones, la de la sefial sismica sin el efecto del sitio y las modificaciones que
provocan las capas horizontales de suelo sobre esta sefial, esta Gltima conocida como Funcién de
Transferencia (FT). La FT entrega una funcién que varia segun la frecuencia e indica la respuesta
relativa entre dos puntos a diferente profundidad, pero en este caso sera usada entre la superficie
libre de suelo y la que tendria un semiespacio homogéneo sin efecto del suelo o del sitio. La FT
en efecto afecta tanto la fase como la amplitud y por ende es un niumero complejo, pero la

magnitud que mas interesa es la amplitud, ya que esta puede afectar de manera diferente cada

frecuencia:
2A, A
S 2.24
2Ay Ay (2:24)

donde A4, Ay son los coeficientes que acompafian a la funcion arménica que se propaga en
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direccién ascendente para la capa superficial y la mas profunda respectivamente. Coeficientes de
la capa més profunda pueden expresarse en funcion de los coeficientes superficiales aplicando la
Ecuacion 2.21 de modo que la Ecuacion 2.24 s6lo quede expresada en funcion de la frecuencia.
Una funcién de transferencia también puede deducirse de manera indirecta si se conocen los
registros en superficie y el de campo libre (semiespacio), aplicando la FFT en cada uno y luego

realizando la division, esto recibe el nombre de razén espectral.

El método 1D es ampliamente uno de los mas utilizados en la estimacion de la respuesta sismica,
ocupando una razén de amortiguamiento que puede ser constante o bien dependiente de la
deformacion por corte méxima, en este segundo caso recibe el nombre de Método Lineal
Equivalente (MLE). Programas como SHAKE (Schnabel et al., 1972) y DEEPSOIL (Ul., 2016)
permiten utilizar el MLE en la estimacién de la respuesta de sitio, sin embargo, hay otros
métodos que permitan utilizar directamente las curvas tension deformacion, para los cuales no se
utiliza una razon de amortiguamiento constante y ademas permite modelar las deformaciones
plasticas remanentes. Métodos numeéricos, tales como elementos finitos y diferencias finitas,
permiten realizar un analisis en el dominio del tiempo, para los cuales la energia disipada se
obtiene directamente de los ciclos de histéresis causados por la demanda sismica. No obstante lo
anterior, la variabilidad 1D de las propiedades y el asumir un frente de ondas plano que se
propague en la vertical, puede no ser una estimacion lo suficientemente apropiada en sitios donde
pueda influir la heterogeneidad horizontal o donde la fuente sismica sea cercana al sitio en

cuestion.

2.2.4 Ondas superficiales

Al existir una superficie libre en el medio continuo, ya no sélo pueden existir ondas de cuerpo,
sino que también ondas que se propaguen en direccion paralela a esta superficie, por lo cual
reciben el nombre de ondas superficiales. La particularidad de estas ondas es que la amplitud

decrece con la profundidad. Existen dos principales tipos de ondas superficiales:

Ondas Love: Son ondas de corte cuyo movimiento de particula, ademas de ser perpendiculares a
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la direccidn de propagacion, es perpendicular al vector normal de la superficie libre. En el caso
de ser representado como una onda plana son ondas SH.

Ondas Rayleigh: Son ondas de compresion y corte, cuyos movimiento de particula poseen una
componente en direccion del vector normal a la superficie libre. Cuando se representan como una

onda plana son ondas P-SV.

El modelo de suelo usual, al estudiar la propagacion de ondas de este tipo, es el de estratos
horizontalmente homogeéneos y una superficie libre perpendicular a la direccion vertical, de modo
que las ondas se propaguen en direccién horizontal o paralela a la superficie libre. Una propiedad
importante de las ondas superficiales es la dispersién, lo cual quiere decir que la velocidad de
propagacion es dependiente de la frecuencia, esto se debe a que la profundidad a la cual es capaz
de excitar una onda de determinada frecuencia es proporcional a la longitud de onda, la cual se

define como:

A=S (2.25)

donde A es longitud de onda, ¢ velocidad de propagacion y f la frecuencia. Al haber contrastes de
impedancia en direccién vertical, existira diferente velocidad de propagacién para cada onda a
medida que excite hasta una profundidad de suelo diferente y que las propiedades cambien. Otra
magnitud importante que caracteriza una onda superficial de determinada frecuencia es el nimero
de onda, el cual representa la cantidad de ciclos o partes de ciclos que se da en una determinada

distancia, una medida de esta magnitud se representa con la siguiente ecuacion:

, (2.26)

donde k es el nimero de onda, w la frecuencia angular y c la velocidad de propagacion.

La velocidad de propagacién para cada frecuencia recibe el nombre de Curva de Dispersion, esta

es dependiente de la estratificacion del suelo y calcular su valor tedrico es un problema de valores
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propios. Formular el problema de valores propios puede realizarse mediante el Método de la
Matriz de Propagacion (Gilbert y Backus, 1966), cuyo principio es relacionar mediante un
sistema de ecuaciones las tensiones en superficie y las ondas en el semiespacio o capa de suelo
mas profunda. De lo anterior se conoce a priori que las tensiones en superficie deben ser nulas
por el efecto de superficie libre y que las ondas en direccion ascendente en el semiespacio deben
ser también nulas dado el hecho de que no existe una fuente hacia el infinito, por consiguiente, se
tendra un sistema de ecuaciones que exprese las tensiones en superficie como combinacion lineal
de los coeficientes que acompafian a las ondas que se propaguen en direccion descendente
(coeficientes no nulos), donde el determinante de este sistema de ecuaciones debe ser nulo para
que la solucion sea distinta a la trivial, por lo tanto, las velocidades de propagacion horizontal que

anulen este determinante formaran parte de la Curva de Dispersion.

El célculo de valores experimentales de la Curva de Dispersion puede realizarse mediante
sensores superficiales, las ondas mas importantes en este sentido son la de Rayleigh, ya que a
diferencia de las Love, poseen una componente vertical que permite su distincion. Los métodos
por los cuales se obtiene la Curva de Dispersion experimental mediante la medicion de

vibraciones en la superficie se Ilaman Métodos de Ondas Superficiales.

Al conocer la velocidad de propagacion para cada frecuencia, o Curva de Dispersion
experimental, es posible deducir una estratigrafia horizontalmente homogénea mediante el
proceso de Inversion. Con lo anterior se obtienen las propiedades del suelo cuya Curva de

Dispersion tedrica se ajuste mejor a la experimental.

2.3 Discusion bibliografica

Dentro de los primeros andlisis parametricos del efecto de la heterogeneidad lateral en la
respuesta sismica, destacan las simulaciones numéricas realizadas por Bard y Bouchon (1985) y
Bard y Gariel (1986). Estos andlisis se basan en la respuesta elastica de modelos 2D de depoésitos
de suelo con un basamento rocoso en forma de seno, estudiando el efecto que tienen el factor de

forma (razon entre la maxima profundidad y la mitad del ancho) y el contraste de impedancia en
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las diferencias que se tengan con el tradicional modelo 1D. Demostrando asi que pueden existir
diferencias significativas en la Funcion de Transferencia a nivel de amplificacion y frecuencia en
las cuales ocurre, donde uno de los descubrimientos mas importantes es el de un factor de forma
critico, para el cual el modelo 2D maximiza la amplificacién con respecto al 1D. Un caso en
particular de modelacion 1D y 2D se analiz6 para la cuenca de Ciudad de México, en los estudios
de Bard y Chavez-Garcia (1993) y Chavez-Garcia y Bard (1994), en éstos se demuestra que la
modelacion 1D explica bastante bien la amplificacion que se observa en los registros sismicos de
las partes centrales o mas profundas de la cuenca, pero no logra predecir la larga duracion del

registro ni la interaccion de las ondas superficiales generadas en los bordes de la cuenca.

Una adecuada modelacion de la geometria del basamento rocoso puede explicar los patrones de
dafos durante los terremotos, un ejemplo de esto es en el sector Santa Monica, California,
durante el terremoto de Northrige, 1994. Los primeros analisis de este caso fueron realizados por
Gao et al. (1996) quienes calcularon las razones espectrales de registros de réplicas del evento
principal, observando que existe buena correlacion entre las mayores amplificaciones de las
funciones de transferencia experimentales y los lugares donde las estructuras sufrieron mayores
dafos. Se atribuye este efecto al wave focusing (mecanismo de foco) que provoca la forma
convexa de la cuenca sobre la onda incidente. Posteriormente, simulaciones numéricas realizadas
por Graves et al. (1998) demuestran que los patrones de amplificacion observados no se explican
por el mecanismo de foco, sino que mas bien por el efecto del borde de la cuenca, la que crea una

interaccion constructiva entre las ondas de cuerpo y las de superficie.

Las simulaciones numéricas permiten demostrar que al tomar en cuenta la heterogeneidad lateral
en cuencas, se producen ondas que se propagan tanto vertical como horizontalmente. Estas
pueden generar amplificaciones mayores y en rangos de frecuencias distintos que las
predicciones de un modelo de propagacion 1D. Evidencia empirica de que existen ondas que se
propaguen lateralmente fue demostrada para la cuenca aluvial de Parkway, Nueva Zelanda, por
Chavez-Garcia et al. (1999), en la cual estimaciones de respuesta de sitio 1D tales como standard
spectral ratio (razon espectral estdndar; SSR segin sus iniciales en inglés) y horizontal to
vertical spectral ratio (razén espectral de la componente horizontal sobre la vertical;, HVSR

segun sus iniciales en inglés) estiman frecuencias fundamentales del sitio en el mismo rango en el
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gue hay ondas que se propagan en la superficie, por lo que hay cierta contribucion de las ondas de
superficie a la propagacion 1D. Esta contribucion es dependiente de la estructura 2D o 3D de la
interfaz sedimento-roca y del evento sismico en particular. Un modelo 3D de esta misma cuenca,
fue realizado por Chavez-Garcia (2003), calculando funciones de transferencia sintéticas que se
ajustan bien a las calculadas experimentalmente aplicando SSR, ademas demostrando que el
modelo 1D subestima bastante el factor de amplificacion (amplificacion de la frecuencia

fundamental) con respecto al modelo 3D.

La modelacion 3D es la representacion mas cercana al escenario real de un problema de
propagacién de ondas en cuencas, ya que ésta incluye el efecto que tiene la geometria del
basamento rocoso y los contrastes de impedancia de los materiales, tanto en la direccion vertical
como horizontal, sobre la respuesta en superficie. Estos modelos pueden ser lo suficientemente
apropiados en explicar la amplificacion observada en terremotos pasados y tener diferencias
significativas con modelos mas simplificados, ejemplos de esto se han demostrado para la cuenca
de Los Angeles (Olsen, 2000) y para la de Seattle (Frankel et al., 2009). En el primer caso, Olsen
(2000) realiza analisis dinamicos para la cuenca de Los Angeles frente a nueve terremotos
diferentes, definiendo un parametro de amplificacion como la razén entre el peak ground velocity
(méxima velocidad superficial; PGV por sus iniciales en inglés) del modelo 3D sobre el PGV del
modelo 1D. El célculo de este parametro indica que el modelo 1D subestima la demanda en las
partes mas profundas de la cuenca, en especial para terremotos mas distantes de ésta. Ademas, al
comparar la simulacion con los registros del terremoto de Northridge, se demuestra que la
estimacion del movimiento en baja frecuencia es mejorado considerablemente al incluir la
estructura 3D. Por otra parte, Frankel et al. (2009) modela la cuenca de Seattle para cinco
terremotos, los resultados indican que el incluir la geometria 3D permite explicar la dependencia
que tiene la direccionalidad del terremoto, es decir, desde que direccidn proviene y como afecta
en la demanda, teniendo buen ajuste entre los PGV observados y simulados, sin embargo, al
comparar las razones espectrales, la simulacion tiende a subestimar las observadas para sitios
sobre el sedimento, atribuible a que no se caracteriza apropiadamente los depdsitos aluviales mas

blandos.

Al tener un modelo 3D validado frente a un terremoto anterior, puede ser utilizado para un
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escenario hipotético en el futuro, esto fue realizado para la cuenca de Santiago de Chile por Pilz
et al. (2011) simulando un terremoto generado en la falla de San Ramon, la demanda sismica
simulada, se compara con lo que se predice con relaciones empiricas o leyes de atenuacion,
donde los resultados indican que la simulacién predice mayores demandas de PGV cercanas a la
falla, especialmente en las partes més profundas de la cuenca. La gran desventaja de la
modelacién 3D, es el gran costo computacional implicado, por lo que el anlisis sélo se reduce a
niveles de frecuencia bajos (< 1 Hz), por lo que frecuentemente se utilizan modelos mas
simplificados como el 1D o 2D para analisis en un mayor rango de frecuencias, despreciando los

posibles efectos de la variabilidad 3D.

El éxito de un modelo depende de que los supuestos que estan detras de éste sean lo
suficientemente cercanos a la realidad, especialmente los que se hacen sobre la variabilidad en las
propiedades. Particularmente, en el caso de propagar ondas sismicas, las heterogeneidades
pueden llegar a influenciar de manera significativa la demanda en superficie. Una manera de
testear el efecto de incluir la variabilidad en distinto grado, es mediante el analisis elastico y el
calculo de la funcién de transferencia de los posibles modelos; comparando estas funciones de
transferencia eléstica se puede tener una apreciacion general de la respuesta frente a cualquier
demanda sismica. Un supuesto usual de variabilidad en cuencas aluviales es asumir perfiles 2D
perpendiculares al eje de la cuenca, ya que en su mayoria pertenecen a antiguos lechos de rio, por
lo que la geometria del basamento rocoso y las propiedades del sedimento son poco variables en
la direccion del eje. Semblat et al. (2005) estim6 numéricamente funciones de transferencias
elasticas para modelos 2D de la cuenca aluvial de Volvi, Grecia. Para ello realizé el analisis de un
modelo simplificado y uno mas completo de la estimacion de las propiedades del sedimento,
donde ambos modelos entregan una adecuada estimacién de la amplitud y frecuencia resonante
de la cuenca al compararlos con datos experimentales. Por otra parte, las diferencias entre ambos
modelos es mas significativa en alta frecuencia, lo que podria entregar resultados
significativamente distintos para terremotos con un alto contenido en esas frecuencias. Otro
estudio relacionado con la comparacién de funciones de transferencia entre distintos modelos, fue
realizado para la cuenca de Mygdonian, Grecia, por Makra y Chavez-Garcia (2016), donde los
principales resultados indican que hay una gran similitud entre las funciones de transferencia 2D

de secciones perpendiculares al eje de la cuenca y las del modelo 3D, mientras que el modelo 1D



Capitulo 2: Estado del arte 18

subestima bastante la amplificacion en las partes mas centrales de la cuenca.

Asumir cierta heterogeneidad en el medio puede tener diferentes efectos sobre la demanda
sismica superficial en cuencas aluviales, el supuesto mas sencillo es el de un modelo de
heterogeneidad 1D. Una forma de evaluar si el modelo 1D es un buen estimador de la demanda
sismica en superficie es mediante el Factor de Agravacion (Chavez-Garcia y Faccioli, 2000), el
que consiste en el espectro de respuesta de un modelo 2D o 3D normalizado por el 1D. Con el
Factor de Agravacion (AGF) se puede determinar el aporte de la heterogeneidad lateral en la
demanda sismica. Si se asume un comportamiento viscoelastico, es posible obtener la respuesta
en superficie mediante la convolucion de la sefial sismica y la funcién de transferencia, lo que
permite calcular los AGF promedio para diferentes registros sin un mayor costo computacional
(eg. Makra et al., 2005; Riga et al., 2016). Sin embargo, en la realidad puede no haber una
funcion de transferencia constante para cada registro, producto de mayores o0 menores incursiones

en el rango no lineal.

Con la evidencia anterior, de los posibles efectos que tiene la heterogeneidad lateral en cuencas
aluviales, se busca evaluar el impacto que ésta tenga en la cuenca de Concepcién, Chile, con el

fin de cuantificar el efecto sobre la demanda sismica en superficie.

2.4 Conclusiones

El tema de respuesta de sitio es muy extenso y hay muchas variables que afectan en su
prediccién. Sin embargo, al analizar la revision bibliografica se sostiene que las mas importantes
son la forma de la cuenca y el contraste de impedancia entre la roca y el sedimento. Una
caracterizacion adecuada de estos parametros puede lograr una prediccion mas certera de la
respuesta dindmica en superficie o de los dafios observados en eventos sismicos pasados, y hasta

predecir las posibles demandas en escenarios hipotéticos de terremotos futuros.
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CAPITULO 3 MATERIALES Y METODOS

3.1 Introduccién

Se describe la zona de estudio en la que se realiz6 la modelacion de variabilidad espacial en sus
propiedades. Se explica el procedimiento llevado a cabo en las mediciones de ondas superficiales,
las que sirvieron en la caracterizacion de las propiedades elasticas del sedimento, describiendo
ademas los métodos utilizados en su interpolacion. Lo anterior sirve como input de las

simulaciones numericas, cuyas caracteristicas se presentan al final de este capitulo.

3.2 Zona de estudio

Concepcion es una comuna perteneciente al area metropolitana del Gran Concepcidn, es la
capital de la provincia homoénima y la Regién del Biobio. La zona de estudio se concentra en el
centro de la comuna, aproximadamente entre los paralelos 36°47°-36°50° latitud Sur vy
meridianos 73°04°-73°01” longitud Oeste, segun se muestra en la Figura 3.1. Esta area se
encuentra emplazada en el margen interno de una fosa de origen tecténico, al interior de la cual
se modelan llanuras y terrazas de sedimentos fluviales (Mardones y Vidal, 2001). Esta fosa se
forma por fallas normales orientadas en direccion noreste que cortan y desplazan el basamento
rocoso conformado por roca sedimentaria sobre granito (Vivallos et al., 2010). Las fallas
formaron cauces por donde el rio Biobio antiguamente desembocaba en las bahias de San Vicente
y Concepcion (Galli, 1967), proceso mediante el cual los sedimentos desplazados fueron

formando la cuenca sedimentaria donde se encuentra Concepcion.

La ciudad de Concepcion sufri6 severos dafios producto del terremoto del Maule, 27F del 2010
(Mw 8.8), concentrandose particularmente en las zonas donde hay rellenos artificiales y donde el
sedimento es mas profundo (Assimaki et al., 2012). Una estacién acelerografica registrd el
terremoto en el centro de la ciudad (Boroschek et al., 2010), en cuyo lugar Midorikawa et al.
(2014) midio la curva de dispersion experimental e invirtié a un perfil de propiedades elasticas.
Adicionalmente, mediciones de ondas superficiales fueron realizadas por Montalva et al. (2016) e
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invertidas a perfiles de propiedades el&sticas, en conjunto con la inversion de datos de
gravimetria (Vivallos et al., 2010) caracterizando la profundidad del basamento rocoso, esto se
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3.3 Medicion y caracterizacion

Se miden vibraciones en la superficie del suelo mediante gedfonos tri-direccionales de 4.5 Hz
marca TROMINO®, con un rango de operacion entre 0.1 y 1024 Hz. De estas mediciones se
utilizan las componentes verticales o perpendiculares a la superficie libre, con el fin de
caracterizar la curva de dispersion de ondas de Rayleigh mediante métodos de ondas

superficiales.

3.3.1 Caracterizacion geofisica

Se caracteriza la curva de dispersion en cada sitio utilizando dos métodos de ondas superficiales.
El primero, utilizando una fuente pasiva de vibracién conocido como Spatial Autocorrelation
(autocorrelacion espacial; SPAC segun sus iniciales en inglés) y el segundo, una fuente activa de
vibracion llamado Specral Analisys of Surface Waves (analisis espectral de ondas superficiales;

SASW segun sus iniciales en inglés).

Método SPAC:

Método desarrollado por Aki (1957), que asume un campo de ondas estacionario formado por la
superposicién de ondas planas propagadas en direcciones desconocidas en la superficie. Las
ondas que, por lo general, cumplen con este supuesto son las que tienen como fuente la vibracion

ambiental. De estas se calculan las funciones de autocorrelacion dada por:

oy, w) =wxy wt)wx +rcosy,y + rsiny, w,t), (3.2)

donde ¢ es la funcion de autocorrelacion entre dos registros, r es la distancia entre los sensores,
P es el angulo entre sensores, w es la frecuencia angular, t es el tiempo, w es la funcién de la
componente vertical del desplazamiento y X, y son las componentes cartesianas del plano
horizontal. Bajo el supuesto de estacionalidad esta funcion es independiente del tiempo y la

posicion. Luego, si se define la razon de autocorrelacion como:
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(L)
p(r @) = 2o (3.2)

aun se tiene dependencia del angulo entre los sensores ya que se desconoce la direccion de

propagacion, por esta razon se utiliza un promedio azimutal dado por:

p(r,w) == [ p(r, b, @)d (3.3)

la que segin Aki (1957) también puede obtenerse de forma analitica de la siguiente forma:

p(r,w) =Jo (%) (3.4)

donde J, es la funcién de Bessel de orden cero y c la velocidad de propagacion de la frecuencia

w.

En esta investigacion se utilizaron cuatro sensores en superficie, formando arreglos triangulares y
uno al medio (Figura 3.3), esto para permitir abarcar la mayor cantidad de direcciones en la que
se propague la onda, con periodos de medicion de 45 minutos, rango de tiempo que permitird
registrar una cantidad suficiente de ventanas de ruido estacionario. Se escogen ventanas de 20
segundos, tal que ninguno de los sensores registren transientes por el supuesto de estacionalidad
en el tiempo, para posteriormente procesarlas en el dominio de las frecuencias calculando la FFT
y aplicando una ventana de Hamming del 10% de la frecuencia central, luego se vuelve al
dominio del tiempo aplicando la IFFT y se aplican las Ecuaciones 3.1-3. Ejemplo de este proceso

se observa en la Figura 3.4.
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Figura 3.3 Distribucion espacial del arreglo de sensores en la superficie y la ponderacién azimutal
de cada direccion
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Figura 3.4 Razones de autocorrelacion y curva de dispersion obtenidas mediante SPAC

Método SASW:

Es un método basado en el analisis de ondas superficiales en el dominio de las frecuencias
propuesto por Nazarian y Stokoe (1984). El cual asume la propagacion de ondas planas
unidireccionales provocadas por una fuente de vibracion activa. Este método se basa en calcular
la fase relativa entre pares de registros en la superficie, e igualarlo a la fase relativa que se obtiene
de forma teorica y que depende de la velocidad de propagacion. Segun la teoria de propagacion

de ondas planas, se tiene que la sefial en el dominio de las frecuencias esta dada por:

W(x, w) = A(x, w)exp[i(wt — kx + ¢)], (3.5)

donde W es la funcion en el dominio de las frecuencias de la componente vertical del
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movimiento, que depende de la coordenada horizontal x y la frecuencia angular w, A es la
amplitud, k el numero de onda y ¢ la fase arbitraria dependiente de la fuente. Luego, se calcula

la funcién de densidad espectral cruzada entre dos puntos en el plano mediante:

G (w) = W(xq, oo)conj(W(xz, oo)), (3.6)
para obtener la fase relativa entre estos segun:

012(w) = arg(Gy2(w)) = k(xz — x4). (3.7)

Finalmente, se calcula la fase relativa experimental aplicando la FFT a las vibraciones

registradas, reemplazarla en la Ecuacion 3.7 y aplicar la Ecuacion 2.26 obteniendo:

)
c(w) =2 (3.8)

donde c(w) es la velocidad de fase, la que correspondiente a la velocidad de propagacion de una

onda Rayleigh para una frecuencia dada.

En esta investigacion se utiliz6 una variante de este metodo mediante arreglos lineales de cuatro
sensores, lo que permite tener un mayor nimero de muestras de fase relativa por cada excitacion
del suelo, usando diferentes distancias entre sensores y hasta la fuente. La fuente activa

corresponde a un golpe vertical con un mazo de 20 libras.

Df:5,10y15m
Df Dx Dx Dx Dx:10y15m

Figura 3.5 Esquema de ensayo SASW realizado en terreno.
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Figura 3.6 Curva de dispersion obtenida con SASW

3.3.2 Caracterizacion de propiedades del suelo

Utilizando las curvas de dispersion en cada sitio medido, se obtuvo un perfil de propiedades
elasticas 1D hasta la roca, cuya curva de dispersion tedrica mejor se ajuste a los datos
experimentales. El proceso de inversion se realiza mediante el software GEOPSY (Wathelet,
2005) a través del modulo DINVER (Wathelet, 2008). Los perfiles obtenidos en la inversion
corresponden, en este caso y por motivo de eficiencia numérica, a propiedades continuas por
tramos (i.e. escalonado). Conociendo los perfiles 1D en diferentes puntos en la superficie, se
procede a interpolar las propiedades en los lugares no medidos, para esto se utilizan dos técnicas:

Tomografia de perfiles 1D y kriging.

Tomografia de perfiles 1D:

Este método consiste en la interpolacion lineal de las propiedades de los perfiles 1D, los cuales al
ser escalonados, son interpolados los espesores y la propiedad del suelo a caracterizar, en este
caso la Vs. Esta técnica ha sido aplicada en las cuencas aluviales de Mygdonian, Grecia
(Manakou et al., 2010) y en la de Tarcento, Italia (Piatti et al., 2013), donde se han medido las

curvas de dispersion en diferentes sitios, invertidos en perfiles 1D del mismo numero de estratos
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y luego su interpolacién lineal. No obstante, en otras cuencas pueden haber perfiles 1D que no
cuenten con el mismo numero de estratos o que no sean escalonados, esto no permitiria interpolar

las propiedades con este método.

Kriging:

Es un algoritmo de regresion lineal por minimos cuadrados que permite la estimacion de un dato
como la combinacion lineal de los datos observados o medidos. Para efectos de esta
investigacion, se han utilizado datos del mismo tipo (i.e. Vs). Los datos a estimar y los
observados seran, en este caso, los residuales, los que corresponden diferencias con respecto a un
modelo de tendencia o media. Por ende, el residual es una variable aleatoria de media cero, si
ademas se asume que la desviacion estandar es constante, se tendrd que es una variable aleatoria
estacionaria. La estimacion por kriging de un residual en una posicion intermedia a las

observaciones sera:

Z2(0) = 20 A (WZ(ug), (3.9)

donde Z(u) es el residual estimado en la posicion u, A,(u) es el ponderador en la posicion u del
residual observado Z(u,) en la posicion u,, a subindice asociado al dato observado y n(u)
numero de datos observados que ponderan el valor en u. En la practica se utilizan sélo los datos
lo suficientemente cercanos al lugar de estimacion (Goovaerts, 1997). Los ponderadores que
mejor estimen el valor del residual serdn aquellos que minimicen la varianza del error, 0 sea

minimizar:
o2(u) = Var{Z(u) — Z(u)}, (3.10)

estos ponderadores se obtienen resolviendo el siguiente sistema de ecuaciones:

2% A (W) Cov{Z(u), Z(ug)} — CoviZ(ug), Z(w)} = 0,
ae{l,n(u)}, (3.11)

donde a, B son subindices asociado a datos observados y Cov es la covarianza entre datos.
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Como en este caso, los datos se asumen variables aleatorias estacionarias, la covarianza sera una
funcion que solo dependera de la posicién relativa entre datos, funcién que puede ser obtenida

mediante caracterizacion geoestadistica de las observaciones.

3.3.3 Caracterizacion geoestadistica

La propiedad que se caracterizo geoestadisticamente es la de Vs, que al obtenerse del proceso de
inversion, consiste en un perfil escalonado en cada sitio. Tomando en cuenta el tamafio del
elemento utilizado en la simulacion numérica, y la longitud horizontal de los arreglos para medir
la curva de dispersion, se asume que cada muestra de Vs es de un metro en la vertical y 15 metros

en la horizontal, lo que se traduce en un modelo de celdas isotropicas de 15x15x1 m.

Una forma de estimar la dependencia espacial es mediante el analisis de residuales. Estos
consisten en la diferencia entre un valor predicho y otro observado; de los cuales se puede saber
si esa diferencia tiene alguna influencia sobre la que hay en otro punto medido. Para aplicar este
andlisis a los perfiles de Vs, es propicio estimar un modelo para esta propiedad, por lo que se
asume una distribucion log-normal, evitando asi la probabilidad de valores negativos, con una
media estacionaria en la direccion horizontal y que sélo varia en profundidad, la que se calcula de

la siguiente forma:
Ln(Vy), = - I, Ln(Vs(xi, v, 2)), (312)

donde Ln(Vy), es la media de los logaritmos naturales de Vs para una profundidad z, N, es el
namero de sitios cuyo perfil alcanza una profundidad mayor o igual a z y x;, y; son coordenadas

horizontales.

Una de las ventajas de analizar los residuales es que al asumir una varianza constante son
consideradas variables estacionarias, por lo que es posible caracterizar la variabilidad y
dependencia espacial en funcion de las distancias que separan las observaciones (Goovaerts,

1997). Es posible evaluar la diferencia entre los residuales para caracterizar la incertidumbre
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asociada a la variabilidad inherente del suelo mediante un semivariograma, este se expresa como:

s Dact [2(u) = Z(ug + )], (3.13)

a=1

y(h) =

donde y(h) es el semivariograma estimado para una distancia h, N(h) son los pares de datos
separados a una distancia h de u, y Z(u,), Z(u, + h) son los residuales en la posicion u y a una
distancia h de u,. Al semivariograma experimental se le ajusta un modelo teérico que por lo
general depende de dos parametros: la varianza, que representa la variabilidad de la propiedad, y
la distancia de autocorrelacion, que representa la dependencia espacial de esa variabilidad.
Cuando la variable aleatoria es estacionaria, se puede relacionar el semivariograma y la

covarianza de la siguiente forma:

C(h) = 6? —y(h), (3.14)

donde C es la funcion covarianza, y la funcién semivariograma, o2 la varianza y h el vector de
posicion relativa. Se utiliza el vector de posicion relativa ya que puede haber heterogeneidad en

la dependencia espacial (i.e. distancias de autocorrelacion diferentes segun la direccion).

34 Simulacién

La simulacion de la ecuacion de equilibrio dinamico (Ecuacién 2.3) se realiz6 mediante el
método de elementos finitos. Este método permitio modelar adecuadamente la variabilidad
espacial de las propiedades, asignadas a cada elemento segun la posicion relativa a los lugares
medidos. En la obtencidén de la solucion numérica se utilizd el software de cddigo abierto
OPENSEES (UC, 2013), en el cual se us6 el modelo constitutivo PressureDependMultiYield
(Yang et al., 2003). Este modelo asume una relacion tension-deformacion del tipo hiperbolica y
la discretiza en multiples lineas o superficies de fluencia que representan la rigidez tangente. Se

realizan simulaciones 1D y 2D, no lineales; y 2D y 3D elastico lineales.
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3.4.1 Propiedades de los materiales

Las propiedades de los materiales se resumen en la Tabla 3.1, donde G es el mddulo de corte a
bajas deformaciones, p la densidad, p el mddulo de Poisson, ¢ el &ngulo de friccion interna,
Tmax la resistencia maxima por corte y ymax 12 deformacion por corte a la que se alcanza la
resistencia maxima. El sedimento se asume con un comportamiento no lineal y con un médulo de
corte que depende de un Vs variable, mientras que la roca se asume con un comportamiento

lineal isotrépico con un mddulo de corte que se obtiene asumiendo una Vs de 2200 (m/s)
mediante la relacion:

G = pV2. (3.15)

Tabla 3.1 Propiedades de los materiales.

Material | G (kPa) |[p(ton/m®) | n | ¢

Tmax Ymax
2v/2 sin(®)
(3 — sin(@)) P

Roca |11.132x 10° 2.3 detLm - -

Sedimento | pV(x,y,z)? 1.9 0.3|35° "1 10%

3.4.2 Condiciones de contorno

El input sismico correspondera a un frente de ondas de corte plano en la direccion vertical (i.e.
movimiento de particula en la horizontal), el cual se aplica en la base del modelo mediante un
amortiguador viscoso de Lysmer y Kuhlemeyer (1969), permitiendo que la onda sismica reflejada
del modelo se irradie al semiespacio. Por otra parte, las condiciones de contorno laterales se
basan en la formulacion de Zienkiewicz et al. (1989), con iguales grados de libertad en los
extremos opuestos (i.e. condicion de periodicidad) para los modelos 1D y 3D; y con columnas de
campo libre conectadas al modelo central con amortiguadores viscosos para el modelo 2D (ver

Figura 3.7), que en este caso corresponde a deformacion plana (i.e. propagacion de ondas P-SV).
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Figura 3.7 Esquema de las condiciones de contorno aplicadas en la modelacion 2D
(Khanbabazadeh et al., 2014)

3.4.3 Formulacion débil

La formulacion debil de la ecuacion de equilibrio dinamico queda expresada para el calculo de
desplazamientos totales y segun la notacion de Zienkiewicz et al. (2014), para los modelos 1D y
3D como:

pVs 0 0 pVs 211,
Mii+ X [oeBT0d0®+ [ NT| 0 pV, 0|Ndlgug="fy+ [ N"|pVs2uy|dls, (3.15)
0 0 0 0

mientras que para el modelo 2D:

. V., 0 . pV, O .
Mii + 3 [ cBT0 d0° + [ NT [pos o] N dlgug + [, N” [ S pVS] N dlyug = f, +

T pVSZHIX T p puffx]
[N [ » ]dFB+fFLN oVt (3.16)

donde M es la matriz de masa, ii es el vector de aceleraciones, ug es el vector de velocidades en
la base, 0y, es el vector de velocidades en el contorno lateral, B la matriz tensién-desplazamiento,
o es el vector de componentes del tensor de tensiones, N es el vector de funciones de forma, fg es
el vector de fuerzas gravitacionales, 1y, es la velocidad de la onda incidente en su componente X,

uy, es la velocidad de la onda incidente en su componente Y, Ugg, es la velocidad de la columna
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de campo libre en su componente X, g, es la velocidad de la columna de campo libre en su
componente y, Q¢ es el dominio del elemento e, I'g es el contorno de la base del modelo, I, es el
contorno lateral del modelo, p es la densidad y V,,, Vs las velocidades de onda de compresion y

corte respectivamente.

35 Conclusiones

Se describe la metodologia que permite modelar la variabilidad de Vs. Ademas, se presentaron
detalles de la simulacion numérica, donde particularmente todas consisten en solicitaciones
sismicas del tipo de onda de corte plana que se propagan en direccion vertical, esto con el fin de

comparar los distintos niveles de demanda sismica en la componente horizontal.
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CAPITULO 4 RESULTADOS

4.1 Introduccion

Se presentan resultados de los perfiles de Vs invertidos y de la caracterizacion geoestadistica de
éstos. Se realizd una deconvolucion del registro del terremoto del Maule, 27F 2010 (Mw 8.8),
que se utiliz6 como input en los analisis no lineales, en las que se comparan las demandas
sismicas obtenidas de las simulaciones 1D y 2D. Ademas, se realizaron simulaciones elasticas

con el fin de calcular la funcidn de transferencia y caracterizar los modos de vibrar.

4.2  Caracterizacion de Vs en Concepcién

Se realizaron mediciones de ondas superficiales en cinco sitios de la ciudad de Concepcidn, para
luego ser invertidos en perfiles de velocidades de onda de corte (Vs). Complementando los sitios
caracterizados por Montalva et al. (2016) y el sitio en la estacion acelerografica que registro el
terremoto del Maule, 27F del 2010 (Mw 8.8), invertido por Midorikawa et al. (2014). Los sitios
de medicion de ondas superficiales en conjunto con las profundidades al basamento rocoso

caracterizadas por Montalva et al. (2016) se muestran en la Figura 4.1.

Los perfiles de propiedades elasticas invertidos en esta investigacion se muestran en la Figura
4.2, los cuales fueron utilizados en conjunto con los demas perfiles invertidos en Concepcién
para una caracterizacion geoestadistica del Vs. En cada profundidad se obtuvo la media de los
logaritmos naturales del Vs, a la que se le ajusta una funcidén que permita caracterizar de una

forma mas realista la variacion de esta propiedad en profundidad, ésta queda expresada como:
Ln(Vy)*(z) = 4.935 + 0.221920:3087 4.1)
donde Ln(Vy)* es la media ajustada del logaritmo natural de Vs (m/s) en funcion de la

profundidad z (m). Los perfiles del logaritmo natural de Vs en cada sitio en conjunto con la

media calculada y ajustada se muestran en la Figura 4.3.
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Figura 4.1 Sitios de medicion de ondas superficiales y su posterior inversion en perfiles de Vs
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Figura 4.2 Perfiles de propiedades de Vs y curvas de dispersion teérica y experimental (continua)
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Teniendo un modelo de tendencia o media, se calcularon los semivariogramas experimentales y
se les ajusta una funcion teorica dependiente de la distancia. La dependencia espacial en la
direcciéon horizontal es casi ciertamente mayor que la de la vertical, debido al proceso de
deposicion de los materiales geologicos sedimentarios (Thompson et al., 2009). Por lo tanto, los
semivariogramas son estimados separadamente en las direcciones horizontal y vertical. Entre los
modelos tedricos de semivariogramas mas comunes (i.e. gaussiano, esférico y exponencial) se
escoge el que tiene mejor ajuste con la data experimental, que en este caso es el exponencial o

también llamado del tipo Markoviano (Fenton y Griffiths, 2008), éste se expresa como:

y(h) = o2 (1 — exp (—2 %)), 4.2)

donde o2 es la varianza, h la distancia y 0 la distancia de autocorrelacion. Los valores estimados
de la varianza (0?), distancia de autocorrelacion vertical (8,) y horizontal (8;) se muestran en la
Tabla 4.1, los cuales son utilizados en un modelo de correlacion eliptica de Markov (Fenton y
Griffiths, 2008), el que permite modelar la anisotropia en la dependencia espacial, quedando el

semivariograma expresado como:

Y(th, Ty) = 02 (1 — exp <—\/(29L:)2 + (29%’)2>>, (4.3)

donde T, T, son las distancias en direccion horizontal y vertical respectivamente; mientras que
0,, 0, son las distancias de autocorrelacion en las direcciones horizontal y vertical
respectivamente. Finalmente, asumiendo que los residuales son variables estacionarias, se tiene

que la funcioén de covarianza se expresa como:

C(th, Ty) = o2 exp (—\/(29%)2 + (26%’)2> (4.4)

la que es utilizada en la estimacion de las propiedades mediante kriging.
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Tabla 4.1 Valores de parametros de variabilidad y dependencia espacial para el Ln(Vs)
o’ |8, (m) |6y, (m)
0.0397 | 30 560

Direccion Horizontal Direccion Vertical
0.08 0.08
©  experimental o ©  experimental
0.06 ajuste teodrico 0.06 ajuste tedrico
g oo ° § o
£ 0.04 °o ° 5 2 0.04
= oo © =] CrpOaaaReer
> ° 0® o >
0.02t /° 0.02
0 : : 0F : :
0 1000 2000 3000 0 20 40 60
distancia (m) distancia (m)

Figura 4.4 Semivariogramas en direcciones horizontal y vertical

Se realizaron estimaciones del Vs para la cuenca de Concepcion, mediante los métodos de
tomografia con tres estratos y con kriging, estas interpolaciones de propiedades se muestran para
tres secciones transversales, cuya orientacion es aproximadamente perpendicular al eje de la
cuenca, segun se muestra en la Figura 4.5, comparando los resultados entre ambos métodos segun
se muestra en la Figura 4.6. Estas secciones a su vez fueron utilizadas en las simulaciones

numeéricas.
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4.3 Deconvolucion no lineal 1D

Se realiza una deconvolucion 1D del registro medido para el terremoto del 27F de 2010 en la
estacion CONC, utilizando el perfil de Vs invertido por Midorikawa et al. (2014), modificando
solo la Vs del basamento rocoso, que para este caso es 2200 (m/s). Para tomar en cuenta el efecto
de la no linealidad, se utiliza un esquema muy similar al propuesto por Ju (2013), consistiendo en
este caso de una serie de analisis no lineales de propagacion 1D y la obtencion de una funcion de
transferencia numérica, desde luego esta dependera del grado de incursion en el rango no lineal,
lo que es una incognita, motivo por el cual requiere una serie de iteraciones, donde el primer
registro input corresponde al medido en superficie. El registro input siguiente se obtiene de la
razon espectral entre la FFT del registro en superficie inicial (ie. registro en la estacion CONC) y
la FT obtenido de la simulacion, resultando una sefial en el dominio de las frecuencias, las que se

cambia al dominio del tiempo aplicando la IFFT.

La deconvolucion se realiza para las dos direcciones horizontales en simultaneo, por lo que se
utilizan elementos brick y amortiguadores de Lysmer y Kuhlemeyer (1969) en la base para ambas
direcciones perpendiculares, dejando la direccion vertical permanentemente bloqueada. La
funcion de transferencia numérica posee muchas discontinuidades, por lo que se le aplica un
suavizador correspondiente a una ventana de Konno y Ohmachi (1998), con un factor de

suavizado de b=40.

En la Figura 4.7 se muestran las funciones de transferencia obtenidas de la razon espectral del
registro en superficie y el doble del incidente al final de cada simulacion no lineal. Hay
disminucion de las amplificaciones debido a la incursion en el rango no lineal, por otra parte, no
se presentan mayores cambios en las frecuencias de resonancia, salvo la primera iteracion que es
del registro més fuerte. Después de la quinta simulacion, no se presentan mayores variaciones en
la FT, la que dividiendo al registro en CONC, se obtiene el registro deconvolucionado que se

muestra en la Figura 4.8.
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Figura 4.8 Registro deconvolucionado a roca del terremoto del Maule 27F de 2010 (Mw 8.8) en

la estacion CONC. Aceleraciones (arriba) y espectro de amplitudes de Fourier (abajo)

4.4 Simulacion Elastica 2D

Se realizaron simulaciones numéricas para las tres secciones transversales y las dos técnicas de
interpolacion. Estas consisten en analisis dinamico transiente bajo un pulso de Ricker
correspondiente a una aceleracion maxima de 1 g y excitando una banda de frecuencias de entre

0-10 Hz segun se muestra en la Figura 4.9. Se emplea la razon espectral entre la respuesta en
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superficie y el doble de la onda incidente para calcular la funcidn de transferencia (FT) numérica,
esto se testea para el modelo 1D de la estacion CONC asumiendo un Vs de la roca de 2200 (m/s),

la que se compara con la FT tedrica segun se muestra en la Figura 4.10.
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Figura 4.9 Pulso de Ricker, en el dominio del tiempo (izquierda) y en frecuencias (derecha)
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Figura 4.10 Perfil de Vs (izquierda) y funciones de transferencia tedrica y numérica (derecha) de
la estacion CONC, asumiendo Vs del basamento rocoso de 2200 (m/s)

Los resultados de las FT elasticas obtenidas de manera numeérica para cada seccion y método de
interpolacion se muestra en la Figura 4.11. Es posible darse cuenta de los complejos patrones de
amplificacion, donde cada modo excita ciertos sectores de la cuenca con mas fuerza que en otros.
Las zonas de amplificacion se extienden lateralmente proporcionales a la longitud de onda,
siendo mayores y menores para frecuencias bajas y altas respectivamente. Las zonas que
permanecen en blanco dentro de la cuenca, por lo general son puntos en los que se invierte la

fase, tal como se muestra en la Figura 4.12, en la que se puede observar que las zonas de menor
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amplificacion, para un modo de vibracion dado, son puntos en los que la fase del movimiento se
invierte y mientras mayor sea la frecuencia del modo de vibrar, mayor nimero de puntos de

inversion de fase existiran. Esto puede explicar la gran variabilidad espacial que existe en las
demandas asociadas a alta frecuencia.
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Figura 4.11 Funciones de transferencia 2D, para diferentes puntos a lo largo de la superficie de

cada seccion transversal y método de interpolacion
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4.5 Simulacién 2D vs. 1D

Se realizan simulaciones no lineales para los modelos 2D, comparando los resultados de
diferentes puntos a lo largo de la seccion con la simulacion 1D en dichos sitios. Para ambos casos
se utilizan elementos quad, capaces de transmitir hasta 10 Hz de frecuencia, con 10 nodos por
longitud de onda minima. Como input se utiliza el registro deconvolucionado en la estacion
CONC, debidamente rotado en la direccion de la seccion, ie. N145E de azimut en las secciones A
y B, y N120E para la C. Se calculan los factores de agravacion (AGF), los que se obtienen de la

siguiente ecuacion.

__ Sazp (T)
AGF(T) = ST (4.5)

donde Sa,p (T) y Sa;p(T) son los espectros de aceleraciones para un 5% de amortiguamiento
critico de las respuestas de los modelos 2D y 1D. Al ser esta variable una funcion del periodo T,
se calcula el méximo en un rango de periodos entre 0.1-2 segundos, ya que es donde ocurren las

mayores demandas y hasta donde los modelos son capaces de predecir con mayor exactitud.

En la Figura 4.13 se puede observar que gran parte de los maximos AGF se ubican en las partes
mas profundas de la cuenca, donde los valores maximos para cada seccién alcanzan valores
cercanos al 2.5, siendo el mé&ximo de 2.7 en la seccion A. Ademaés, no hay ningun valor bajo uno,
esto quiere decir que casi todos los puntos de la cuenca presentan algun tipo de subestimacion de
la demanda del espectro de respuesta, esto no solo ocurre para los periodos de demandas
mayores, sino que también diferencias en demandas menores, las que pueden deberse a los
modos adicionales que se incluyen en una simulacion 2D, cuya funcién de transferencia excita

frecuencias que no son tomadas en cuenta por la 1D.

En la Figura 4.14 se puede observar que la forma del espectro no cambia mucho entre las
simulaciones 1D y 2D. Sin embargo, hay muchos periodos en que los peak de demanda 1D son
altamente amplificados por el 2D, esto se provoca tanto en periodos altos (T>1 seg.), donde las
simulaciones 1D subestiman bastante el factor de amplificacion de la frecuencia fundamental en

las partes mas profundas, como en periodos bajos (T<1 seg.), causada probablemente por los
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modos superiores de distinta frecuencia y

comparacién a una 1D.
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Figura 4.13 Maximo AGF en un rango de periodos de 0.1 a 2 segundos, en cada seccion y

método de interpolacion. Se sefialan los cuatro mayores maximos AGF
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Ademas del factor de agravacion (AGF) como parametro de la capacidad de prediccién de la
simulacion 1D, se calculan las razones de peak ground acceleration (méxima aceleracion
superficial; PGA por sus sigla en inglés) y peak ground velocity (maxima velocidad superficial;
PGV por sus siglas en inglés) entre las simulaciones 2D y 1D, tal como se observa en la Figura
4.15, la razon de PGA alcanza un valor maximo cercano a 1.7 en la seccion C y la razén de PGV
hasta 1.5 en la seccion B. El PGA esté relacionado con la demanda en alta frecuencia, mientras
que el PGV en baja, esto tiene que ver en la variabilidad que tenga espacialmente, ya que, las
longitudes de onda corta que poseen las altas frecuencias son afectadas mayormente por las
heterogeneidades de la cuenca, mientras que el PGV, estando asociado a baja frecuencia y por
ende a longitudes de onda larga, no es una variable tan sensible a las heterogeneidades. Este
efecto se observa a medida que los sitios estan mas préximos donde hay disminuciones de

profundidad al basamento, como es el caso de la seccion A (ver Figura 4.15).
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4.6 Posibles efectos 3D

El modelo 3D de la cuenca consiste en un volumen de aproximadamente 10 km2 de area en
planta y 200 m de profundidad. Para subdividirlo se utiliza una malla cartesiana de elementos
brick de 35x35x7 m, donde la menor dimension subdivide la direccion vertical. Esto permite
transmitir el rango de frecuencias hasta 1 Hz y una apropiada resolucién de las variaciones de la
profundidad al basamento. Las propiedades del sedimento se interpolan mediante kriging y se
asume un comportamiento elastico lineal al igual que en la roca.

Se calculan las funciones de transferencia frente a un pulso de Ricker, de similares caracteristicas
que el utilizado en la simulacién 2D. Se analizan dos direcciones perpendiculares por separado,
una polarizando el pulso en la direccion NOOE vy otra en la direccion N9OE. Esto permite evaluar

de qué manera afectan las heterogeneidades laterales en cada direccion.

Segln se muestra en la Figura 4.16, hay una fuerte amplificacion en la direccién N9OE, la que
ocurre para una frecuencia cercana a los 0.9 Hz, esta amplificacién es ademas variable
azimutalmente, ya que disminuye en la direccién perpendicular (ie. NOOE), cambiando también la

frecuencia para la cual ocurre.

Asimismo, se realizdé una comparacién entre el comportamiento elastico de las simulaciones 2D y
3D mediante los factores de amplificacion maximo de frecuencias inferiores a 1 Hz, esto da una
idea de si al realizar una simulacion no lineal 2D estara cercano a la de una 3D, al menos la
respuesta en bajas frecuencias. Seguin la Figura 4.17, se muestra que la seccion A-A tiene un
comportamiento similar entre los modelos de variabilidad 2D y 3D. Por otra parte, en la seccion
B-B se tiene que el factor de amplificacion se subestima bastante en las partes mas profundas al
utilizar un modelo 2D en lugar del 3D, por lo que se espera que este comportamiento se vea
reflejado en la demanda sismica, particularmente en periodos altos. Finalmente, el modelo 2D de
la seccion C-C posee un buen comportamiento en la mayoria de los puntos a lo largo de esta, a
excepcion de los ubicados en las cotas horizontales entre 1500 y 2200 m, para los cuales el
modelo 3D amplifica de manera significativa la sefial sismica en baja frecuencia, por lo que se
esperaria una subestimacion del modelo 2D con respecto al 3D al realizar una simulacion no

lineal en estos puntos.
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rango de 0-1 (Hz) para el modelo 3D. La linea negra indica el borde de la cuenca

4.7 Conclusiones

Las simulaciones elasticas 2D y 3D son indicadores de que el modelo 1D puede subestimar la
demanda en algunas frecuencias, particularmente en la fundamental en cada sitio. Las mayores
diferencias se encuentran en las zonas mas profundas de la cuenca, donde también ocurre la

mayor parte del dafio concentrado producto del terremoto del Maule, 27F 2010 (Mw 8.8). Las
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simulaciones no lineales 2D y 1D avalan esto, con mayores demandas de aceleraciones
espectrales, PGA y PGV, comportamiento que podria reproducirse también para un modelo no
lineal 3D. En sintesis, se debe ser criterioso al utilizar un tipo de modelo en la simulacién de
propagacion de ondas, particularmente en donde la respuesta elastica del modelo mas sencillo

este subestimada en comparacion con los modelos mas completos.
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CAPITULO 5 CONCLUSIONES

Los modos de vibrar que toman en consideracion la forma del basamento rocoso generan
patrones de amplificacibn mucho mas complejos que la simulacion 1D tradicional. A medida que
la frecuencia de resonancia es mayor, méas variable es espacialmente la amplificacion, habiendo
puntos de baja amplitud donde la fase se invierte. Hay subestimaciones de demanda sismica por
parte del modelo 1D mayormente en las parte mas profundas de la cuenca, las que segln
Montalva et al. (2016) se concentraron mayores dafios producto del terremoto de Maule, 27F
2010. La subestimacion del modelo 1D se debe principalmente al menor factor de amplificacion
de la frecuencia fundamental y modos de vibracion adicionales, efectos que se acrecientan a
medida que el sitio es méas profundo. Por otra parte, los modos de vibrar poseen una componente
de compresion, propia de la propagacion de ondas superficiales del tipo Rayleigh, la energia que
se transmite de este modo tiene una menor atenuacion producto de la no linealidad, comparado

con la simulacién 1D que s6lo transmite ondas de corte unidireccionales.

La simulacién 1D posee algunas deficiencias, pero debido a su simplicidad es la que mayormente
se utiliza en la préactica, por lo que se sugiere tomar precauciones adicionales en aquellos sitios
donde se observan subestimaciones importantes de la respuesta con respecto a las simulaciones
méas complejas, que incluyen un modelo de variabilidad 2D y 3D en las propiedades, y que
debieran ser mas realistas. EI AGF alcanza un valor maximo de 2.8, mientras que las razones de
PGA y PGV alcanzan los 1.7 y 1.5 respectivamente, datos que pueden ser Utiles en los estudios
de peligro sismico o de posibles microzonificaciones a futuro, particularmente en terremotos que

generen un nivel de demanda similar al ocurrido el 27F.

La hipdtesis es aceptada, dado que la incertidumbre causada por una modelacion 1D de las
propiedades del suelo y la posterior simulacion de la demanda sismica superficial, puede llegar a
estimaciones que tienden a ser inferiores que la que incluye un modelo de variabilidad mas
complejo, tales como el 2D y 3D. Esto demuestra que para la cuenca en la que se encuentra la
comuna de Concepcion, es muy util cuantificar esta incertidumbre de manera probabilistica,
dependiente de variables como la profundidad del sedimento y el periodo en el caso de espectros.

Sin embargo, esto Ultimo escapa de los alcances de esta investigacion, pero es a donde se busca
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apuntar en trabajos futuros.

5.1 Lineas futuras de investigacion

Como lineas futuras de investigacion se propone aplicar una simulacién que incluya la no
linealidad 3D para reproducir las diferencias en las demanda sismica, mas que solo la
amplificacion elastica. También, la reproduccion de un modelo de falla finita para el terremoto
estudiado y comparar la respuesta con la del registro en la estacion CONC, si las diferencias entre
lo registrado y lo simulado fueran minimas, se tendria un modelo 3D validado y con menor

incertidumbre en la prediccion de la demanda sismica.

Con respecto a la caracterizacion de las propiedades del suelo, se podria aplicar la misma
metodologia para otro tipo de mediciones que entreguen una estimacion mas continua del Vs o
de otra propiedad, que permitan caracterizar la variabilidad tanto de propiedades elasticas como

las que se relacionen con la no linealidad.

Finalmente, caracterizar estadisticamente la incertidumbre en la estimacion de la demanda
sismica superficial por parte del modelo 1D, en funcion de las diferencias con modelaciones mas

complejas que si incluyan el efecto de cuenca, tales como modelos 2D y 3D.
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