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RESUMEN

La Peninsula de Mejillones, ubicada en el norte de Chile, representa un sitio de
interés en términos de peligro sismico debido a una ‘laguna’ sismica de
aproximadamente 100 afios en la zona, los grandes efectos de sitio potenciales, y la
presencia del puerto méas importante en la region de Antofagasta. Ademas, el borde oeste
de la Pampa de Mejillones esta limitado por la Falla de Mejillones, la cual controla el
desarrollo de la Cuenca del mismo nombre hacia el este. En este trabajo, se realizé una
caracterizacion dinamica de la porcién norte de la cuenca usando una modelacion
integrada de observaciones geofisicas. Estas observaciones fueron: método gravimetrico,
método magnetotelirico (MT), y analisis de dispersion de ondas superficiales. Los
resultados de la campafia geofisica muestran espesores de suelo de hasta 750 metros en
la zona mas profunda, con pendientes mas fuertes hacia el Oeste, y variaciones mas
suaves hacia el Este, en concordancia con una geometria de cuenca del tipo hemi-graben
asociada a una falla normal. El estrato sedimentario esta caracterizado por velocidades
de onda de corte entre 300 y 700 m/s, resistividades eléctricas extremadamente bajas
(inferiores a 1 ohm-m) y densidades de entre 1.4 a 1.8 gr/cm®. La interpretacion
integrada permitié generar un modelo espacial y petrofisico de la cuenca de Mejillones,
a partir del cual se estudia el comportamiento sismico del lugar. Resultados preliminares
del andlisis dinamico inelastico (mediante el método de Elementos Espectrales)
muestran aceleraciones en superficie de hasta un 100% superior a la solicitacion,
evidenciando posibles amplificaciones significativas en superficie ante movimientos
sismicos. Estos efectos se hacen més importantes en la porcion centro-oeste (zona mas
profunda). Hacia los extremos, las amplitudes disminuyen junto con la disminucion de la

columna de suelo.

Palabras Claves: Métodos geofisicos, efectos de sitio, amplificacion sismica, cuenca

sedimentaria

XV



ABSTRACT

Mejillones Peninsula, northern Chile, represents a site of interest for seismic hazard due
to ~100-year seismic gap, the potentially large site effects, and the presence of the most
important port in the region of Antofagasta. Besides, the western edge of Pampa
Mejillones is limited by Mejillones Fault, which controls the development of the
Mejillones Basin eastwards. In this work, we made a dynamic characterization of the
northern portion of the basin using an integrated modeling of geophysics observations.
These observations were: gravimetric method, magneto-telluric method (MT) and
dispersion analysis of surface waves. The results of geophysical campaign show soil’s
thicknesses up to 750 meters on the deeper zone with steeper slopes to the West and
lower slopes to the East, in agreement with the normal-fault half-graben basin geometry.
The sedimentary stratum is characterized by shear velocities between 300-700 m/s,
extremely low electrical resistivities (below 1 ohm-m) and densities from 1.4 to 1.8
gr/cm®. The integrated interpretation allowed us to generate a spatial and petrophysical
model of the Mejillones Basin, from which we studied the seismic behavior of the zone.
Preliminary results of the dynamic analysis (using the Spectral Element Method) show
surface accelerations of almost 100% higher than the solicitation evidencing possible
significant amplifications in surface against seismic events. These effects are more
important in center-west portion (deeper zone). To the edges, the amplitudes decrease

with the decrease in soil thickness.

Keywords: Geophysical methods, site effects, seismic amplification, sedimentary basin.
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1. INTRODUCCION

La ubicacion de Chile en un margen tecténico de placas lo coloca como uno de
los paises mas sismicos del planeta, lo que implica un peligro constante para la sociedad
chilena. Por esta razén, el estudio de los diferentes mecanismos de generacion de
terremotos, y la propagacion de las ondas sismicas hasta la superficie es de suma
importancia para disefiar correctamente las edificaciones y obras civiles y asi reducir los
efectos asociados a una amenaza sismica. En este sentido, también se hace importante
conocer las propiedades dinamicas del subsuelo, ante posibles amplificaciones de las
ondas sismicas debidos al contraste en rigidez entre estratos superficiales y el
basamento, asi como efectos de naturaleza no lineal, fendmeno conocido como efecto de
sitio (Semblat & Pecker, 2009)

En esta investigacion se busca caracterizar las propiedades de amplificacion
dindmica la cuenca sedimentaria de Mejillones, la cual aparece como sitio de interés,
debido a su importancia como principal puerto del norte de la zona, sus particulares
condiciones de cuenca sedimentaria con grandes espesores sedimentarios en ambientes
costeros (probablemente el Unico lugar en Chile con estas caracteristicas en zonas
urbanas), y la ausencia de grandes terremotos en la zona, en los Gltimos 100 afios. Para
este efecto, la metodologia utilizada en este trabajo consiste en la utilizacion de
diferentes métodos geofisicos (gravimétrico, electro-magnéticos, y sismicos) que
permiten, a través de una interpretacion integrada de los resultados, definir la geometria
de la cuenca sedimentaria, y sus propiedades petrofisicas y dindmicas. Una vez
caracterizada la zona, es posible estudiar su comportamiento ante escenarios sismicos

posibles mediante la modelacion dindmica de propagacion de ondas sismicas.

Los métodos geofisicos aparecen como una alternativa para la caracterizacion
geotécnica y geoldgica de un sitio. Estos consisten en inferir la geologia del subsuelo a
partir de la medicién y distribucion de alguna propiedad fisica (resistividad eléctrica,
velocidad de propagacién de onda, densidad, etc.), mediante la disposicion de equipos



en superficie. Los métodos geofisicos presentan varias ventajas en comparacion a
ensayos gque miden invasivamente las propiedades del suelo (sondajes, calicatas, etc.).
En primer lugar, el costo econdmico es mucho menor que los métodos directos, y el
tiempo de ejecucion es considerablemente inferior. Bajo este razonamiento, al ser méas
barato y rapido, se puede realizar un muestreo espacialmente mas denso, permitiendo
una interpretacion global de la zona de estudio. Ademas, al utilizar equipos distribuidos
en superficie, la perturbacion del medio ambiente por perforaciones, plataformas y
caminos, es minima. Sin embargo, al tratarse de métodos indirectos la incertidumbre
puede ser muy alta, por lo que el proceso de los datos y la interpretacién de los
resultados debe ser cuidadosa. Para disminuir esta incertidumbre es fundamental
incorporar el conocimiento geoldgico en todo el proceso, y efectuar una interpretacion
integrada que sea consistente con las observaciones de las distintas metodologias
utilizadas, y complementadas con mediciones directas de propiedades fisicas de los

materiales involucrados.

1.1. Objetivos

1.1.1. Objetivo General

El objetivo principal de esta investigacion es realizar un andlisis dindmico del
sector de la cuenca de Mejillones para estimar posibles efectos de amplificacion sismica

del &rea de estudio ante eventos de subduccion.

1.1.2. Objetivos especificos

e Estudiar e implementar diferentes metodologias geofisicas para la
caracterizacion geotecnica de cuencas sedimentarias. Validar su uso y realizar
una integracion de los resultados obtenidos.

e Estimar el espesor sedimentario, propiedades petrofisicas/mecanicas, Yy

morfologia de basamento en la Cuenca de Mejillones.



e Determinar los probables efectos de sitio de la Cuenca de Mejillones y el riesgo

sismico asociado, en una distribucién areal mediante simulacién computacional.

1.2.  Area de estudio

El area de trabajo se ubica en la comuna de Mejillones, region de Antofagasta,
principalmente en la zona de la Pampa de Mejillones ubicada al sur de la ciudad, entre
las longitudes 70°19°" y 70°30”” W, y las latitudes 23°04°" y 23°07°" S, en un area
aproximada de 16 x 4 kilébmetros (Figura 1.1). El acceso al lugar de trabajo se realiza
desde Antofagasta hacia el norte mediante la Ruta 1, para luego girar hacia el Oeste
tomando la carretera B-272. La distancia desde la ciudad de Antofagasta es de 65 km.
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Figura 1.1: Area de estudio. A la izquierda la ruta desde el aeropuerto de Antofagasta hasta
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Mejillones. A la derecha la zona de estudio (linea negra).

1.3.  Antecedentes metodoldgicos

Los métodos geofisicos han sido ampliamente utilizados en el estudio de cuencas
sedimentarias y en la caracterizacion geotécnica de un sitio (Vozoff, 1972; Cafiuta &
Fonseca, 2001; Semblat, Duval, & Dangla, 2002; Araya, 2005; Gonzéalez, 2013; Yafiez,



Mufioz, Flores-Aqueveque, & Bosch, 2015, entre otros). EI método gravimétrico
determina diferencias en densidad entre distintos estratos y cuerpos a partir de la
medicion de la aceleracion de gravedad en ciertos puntos. Los métodos
electromagnéticos utilizan como fuente de energia campos eléctricos y magnéticos
(naturales y artificiales) para obtener un perfil de resistividad eléctrica en profundidad,
mientras que los métodos sismicos utilizan la propagacion de las ondas sismicas para

determinar la velocidad de propagacion de onda de los diferentes estratos.

En la zona de estudio se han realizado algunos estudios geoldgicos y geofisicos
que aportan informacion importante para esta investigacion. Glacier (1976) realiz6
algunos sondajes eléctricos, mediante el método SEV, en la zona oriental de la pampa de
Mejillones, donde determina profundidades de basamento del orden de los 100 m.
Posteriormente, Cafiuta & Fonseca (2001) realiza una campafia de gravedad y
magnetismo en la Pampa de Mejillones, donde se realizaron 7 perfiles gravimétricos de
aproximadamente 20 kildmetros de largo, espaciados cada 4 kilometros y con estaciones
cada 500 metros, abarcando 30 kilémetros en direccion norte-sur. Si bien sélo uno de los
perfiles se ubica en la zona de estudio de esta investigacion, los resultados obtenidos por
Cafiuta y Fonseca indican la existencia de una cuenca alargada en direccion norte-sur,

con espesores sedimentarios del orden de los 500 metros.

Por otro lado, Gonzalez (2013) confecciond la batimetria de la bahia de
Mejillones, al norte de la peninsula, mediante resultados de reflexion sismica. A partir
de los resultados obtenidos logré corroborar la prolongacion marina de la falla de
Mejillones hacia el norte, e identifico 3 unidades sismoestratigraficas, cuyo
comportamiento se puede relacionar con las unidades existentes bajo la superficie en la

Pampa de Mejillones.

A esto hay que sumar distintos trabajos que se dedicaron a caracterizar los
sedimentos en la zona de estudio (Valdebenito & Gutiérrez, 1979; Ortlieb et al., 1994;
Marquardt et al., 2003; Vargas et al., 2005; Vargas et al., 2011, entre otros), sugiriendo

espesores importantes de sedimentos, y donde se describen algunos depdsitos de



fosforitas y diatomitas, que permiten explicar los resultados obtenidos en la campaiia
geofisica (ver en capitulo 5). Ademas, estos trabajos sumados a los Gonzalez et al.
(2003), Cortés-Aranda, Gonzalez, Rémy y Martinod. (2012), y Cortés-Aranda et al.
(2014), logran caractetrizar la falla de Mejillones y estimar magnitudes, recurrencias, y

desplazamientos maximos asociados a eventos sismicos en esta estructura.

Sin embargo, los trabajos realizados en esta zona no logran ser concluyentes en
terminos de definir la geometria de la cuenca de Mejillones, ni estimar sus propiedades
petrofisicas y dindmicas en profundidad, lo que dificulta el estudio del comportamiento
dindmico del lugar ante terremotos. En este sentido, los resultados obtenidos en esta
investigacion aportan informacion valiosa en términos de la caracterizacion de la cuenca

y de la evaluacion de la amenaza sismica.
El trabajo realizado en esta tesis se organiza de la siguiente forma:

e En el capitulo 2 se describe el marco geoldgico y sismotectonico de la region, y
particularmente de la Peninsula de Mejillones. Aqui se detalla el contexto
sismico y las estructuras geoldgicas presentes en la zona, donde destaca la
presencia de la falla de Mejillones, que limita hacia el oeste el sitio de estudio.
Por otro lado, se explican los tipos de rocas y sedimentos que componen la
peninsula.

e EI marco tedrico sobre el cual se basan los métodos geofisicos utilizados en la
caracterizacion de la cuenca sedimentaria se muestra en el capitulo 3. Aqui se
presentan las bases tedricas de cada método y las cualidades que tienen para
describir de buena forma el problema que se quiere estudiar. Ademas, se explica
el funcionamiento de los diferentes software utilizados en el procesamiento de
los datos.

e En el capitulo 4 se detalla la distribucion de la metodologia aplicada en la zona
de estudio. Se detalla las configuraciones utilizadas, el proceso de los datos, y la
obtencion de los resultados para cada metodo geofisico.



En el capitulo 5 se dan a conocer los resultados de la campafa geofisica, para
finalmente obtener un modelo geotécnico. En primer lugar, se presentan los
resultados para cada método, por separado. En segundo lugar, se realiza una
integracion para obtener un resultado final. Finalmente, se presenta el modelo
geotécnico definitivo.

Finalmente en el capitulo 6 se muestra el andlisis dindmico de amplificacion

sismica del modelo generado.



2. MARCO SISMOTECTONICO Y GEOLOGICO

2.1. Marco sismotecténico

Chile, en toda su extension, se encuentra ubicado en un margen tecténico activo,
donde existe subduccion de la placa de Nazca bajo la placa Sudamericana. En el norte de
Chile la convergencia de estas placas ocurre a una tasa de 6.5 cm/afio orientada N75°E
(Angermann, Klotz, & Reigber, 1999). En estas latitudes (22°-24° S) el angulo de
subduccion es de 20° hacia el Este y se caracteriza por un fuerte acoplamiento en el
contacto interplaca hasta los 50 km de profundidad (p. ej. Delouis, Philip, Dorbath, &
Cisternas, 1998). En esta zona se generan la mayor parte de los terremotos de
subduccidn (zona sismogénica). Aqui, el régimen es compresional y el mecanismo focal

de los sismos corresponde a un fallamiento inverso.

La zona sismogenica en el margen chileno sufre ruptura total de la zona de
acoplamiento entre las placas, con sismos de magnitudes superiores a 7.5 (Comte &
Barrientos, 1997), y varios autores han propuesto la segmentacion sismotectédnica del
margen chileno (p. ej. Kelleher, 1972; Nishenko, 1985; Comte & Pardo, 1991), en zonas
con recurrencia de grandes terremotos del orden de 100 afios, y Vargas et al. (2010)
propone una tasa de recurrencia de muy grandes terremotos (Mw/Magnitud de momento
del orden de 9) del orden de 250-300 afios, en la zona Norte. En particular, la peninsula
de Mejillones, objeto del presente estudio, aparece como una barrera sismica que limita
dos segmentos, con terremotos como el de Iquique en 1877 (Mw = 8.8) y el de
Antofagasta en 1995 (Mw = 8.1), como se aprecia en la figura 2.1a (Vargas et al., 2010;
Victor et al., 2011; Cortés-Aranda et al., 2014). A partir de esto, la zona de estudio esta
dentro del area que se denomina ‘laguna sismica’, como parte del segmento de Iquique
(figura 2.1a), donde el Gltimo terremoto de gran magnitud fue en 1877, el cual ha sido
parcialmente cubierto por los terremotos de Tocopilla el 2007 (Mw=7.7), y el de Pisagua
el 2014 (Mw=8.1) (Cortes-Aranda et al., 2014).



2.1.1. Fallas regionales

La convergencia de la placa de Nazca induce deformacion elastica en el borde
Oeste de la placa Sudamericana, la cual se libera en los ciclos sismicos, sin embargo,
parte de esta deformacion se transmite de forma permanente en la placa superior
(Cortés-Aranda et al., 2014). Una porcion de esta deformacion permanente se acumula
dentro del antearco costero, lo que queda en evidencia con las fallas de escala regional
qgue componen el Sistema de Fallas de Atacama (SFA) (por ejemplo, Cortés-Aranda et
al., 2014).

Este sistema de fallas (Figura 2.1 a-c) se extiende por mas de 1000 kilémetros en
direccion N-S, desde Iquique hasta La Serena (Gonzélez, 2013), y las diferentes fallas
que lo componen, en su mayoria presentan un rumbo N-S (casi paralelas al margen), con
manteo hacia el Este (entre 70 y 75°) y con fallamiento normal, acomodando la
extension en direccion W-E (Cortés-Aranda et al., 2014). Autores como Scheuber &
Gonzélez (1999) o Vargas et al. (2010) proponen que este sistema de fallas ha estado
activo desde el Jurasico (~ 200 Ma) o principios del Cretacico (~ 150 Ma) hasta el

presente.

La falla més prominente de este sistema corresponde a la Falla Salar del Carmen
(SCF) que se aprecia en la figura 2.1 b-c, la cual forma parte de la traza principal del
SFA (Cortés-Aranda, 2012). Alcanza mas de 40 km de largo y ha generado
desplazamientos verticales de hasta 300-400 metros en la topografia, a través del

alzamiento del bloque Oeste de la falla.

2.1.2. Fallas locales de la Peninsula de Mejillones

La Peninsula de Mejillones presenta un contexto estructural basado en sistemas
de ‘horst’ (sistemas elevados) y cuencas tectonicas del tipo graben (depresion limitada
en ambos lados por una falla geoldgica) y hemi-graben (depresion limitada en un lado
por una falla geoldgica), que se desarrollaron dentro de un contexto tectonico



extensional durante el Plioceno-Holoceno (por ejemplo, Gonzélez, 2013). En la
peninsula existen una serie de fallas normales segmentadas con rumbo N-S y manteo
hacia el este, que son ramificaciones del SFA y que definen los dos principales hemi-
graben de la peninsula, las cuencas Pampa Mejillones y Pampa Caleta Herradura,
flanqueados por los Morros Mejillones y Jorgifio, respectivamente, como se aprecia en
la figura 2.2 (Cantalamessa, Di Celma, & Ragaini, 2006).
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Figura 2.1: Contexto sismotectonico de Mejillones. a) Segmentacidn sismotectonica del Norte de
Chile. Las elipses blancas representan las areas de ruptura de los sismos que encierran. MP es la
peninsula de Mejillones y AFS es el sistema de fallas de atacama o SFA; b) detalle de las fallas
(lineas amarillas) en la zona norte del SFA. MF corresponde a la Falla de Mejillones, CHF a la
Falla Caleta Herradura, AF la Falla Aeropuerto, BF la Falla Bandurria, SCF la Falla Salar del
Carmen, y BOF la Falla Bolfin; c) detalle de la Peninsula de Mejillones. El poligono verde
representa la zona de estudio. RF corresponde a la Falla Rinconada, y MIF la Falla Mititus. Los
circulos blanco y negro corresponden a las soluciones de los planos de falla para MF, MIF, CHF,
y SCF. Fuente: modificado de Cortés-Aranda et al. (2014).
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La estructura mas relevante de la peninsula de Mejillones, y que es rasgo
caracteristico de la zona de estudio, corresponde a la Falla de Megjillones (MF) que se
aprecia en la figura 2.3. Esta falla se aprecia en la parte noreste de la peninsula y tiene un
largo de 30 km en tierra'y 10 km de largo costa afuera (en el mar) como se muestra en la
figura 2.3 (Cortés-Aranda et al., 2014).
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Figura 2.2: Mapa de la peninsula de Mejillones. A) Tectonica regional de la peninsula de
Mejillones. B) Principales estructuras geoldgicas de la Peninsula de Mejillones. MMB
corresponde al Morro Mejillones, CMB al Cerro Moreno, MJB al Morro Jorgifio, JF a la Falla
Jorgifio, PM a la cuenca Pampa Mejillones, CH la cuenca Caleta Herradura, y PA y CB a las
sub-cuencas Pampa Aeropuerto y Cerro Bandurrias, respectivamente. En rojo se muestra una

porcion de la zona de estudio. Fuente: Cantalamessa et al. (2006).

La falla se caracteriza por el deslizamiento del bloque Este hacia abajo, marcado
por el desplazamiento de depositos marinos del Plioceno-Pleistoceno, en un plano de
falla idealizado orientado N10°E y con un manteo de 65°-75° hacia el este (por ejemplo,

Cortés-Aranda, 2012). Ademas, el mismo autor plantea que existe una componente
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sinestral del movimiento, es decir, el bloque Este se desliza hacia el Norte con respecto
al bloque Oeste, que corresponde a un 17% del movimiento total (rake 80°-70° hacia
abajo y al norte). Cortés-Aranda et al. (2014) infiere el plano de falla hasta una
profundidad de 16-20 km desde la superficie, sin alcanzar a conectar con el contacto
interplaca de la subduccion. Por otro lado, la falla tiene separaciones verticales que
aumentan hacia el norte, desde 70 metros en la parte Sur hasta 400 metros en la parte
Norte (Gonzalez et al., 2003).
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Figura 2.3: Contexto morfo-tectonico de la Falla de Mejillones. Las fallas se describen como
lineas amarillas, y la linea punteada indica la prolongacion de la Falla Mejillones en el mar.
Fuente: Modificado de Cortés-Aranda et al. (2014).

Con respecto a su actividad sismica y la recurrencia de terremotos asociados a la
Falla de Mejillones, varios trabajos paleo-sismologicos y geomorfolégicos se han
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realizado en la zona (Gonzalez et al., 2003; Marquardt et al., 2003; Vargas et al., 2005;
Vargas et al., 2011; Cortés A. et al., 2012 y 2014). Entre estos, Marquardt (2005) a
través de un andlisis morfo-estructural calcula las tasas de alzamiento para el Morro de
Mejillones (0.5-0.7 m/ka) y para la Pampa Mejillones (0.2-0.3 m/ka), y la diferencia
entre ambos la asocia a la actividad de la Falla de Mejillones. Ademas, segin Cortés-
Aranda et al. (2012) a través de estudios paleosismoldgicos, la Falla tiene la capacidad
de generar terremotos de magnitud 7 con una recurrencia de 5 ¥ 3.5 ka y propone que en
los dltimos 14 ka se han generado 3 terremotos, donde el ultimo evento fue hace cerca
de 3000 afios (Mw=6.6). Para obtener estos valores asume un largo de falla de 40 km, y
que los desplazamientos maximos (slip maximo) en los terremotos generados son del

orden de los 2.5 metros.

Por otro lado, se ha estudiado la reactivacion de estas fallas con los ciclos de
grandes terremotos de subduccién, donde las principales conclusiones indican que la
actividad de la Falla no esta en fase con el ciclo de grandes sismos, como plantea Cortés-
Aranda et al. (2012). Cortés-Aranda et al. (2014), a través de estudios de Stress de
Coulomb, concluye que la reactivacion de las fallas en la Peninsula de Mejillones
depende de gran forma en donde ocurran los desplazamientos sismicos maximos del
sismo de subduccién, y fundamentalmente del ciclo sismico propio de la falla, el cual se
construye lentamente a través de varios ciclos de subduccion, hasta alcanzar el limite de

resistencia.

2.2.  Marco Geologico

La peninsula de mejillones corresponde a un relieve morfolégico originado por la
acrecion de rocas Paleozoicas (570 millones de afios) al continente, donde las rocas
conformantes son del Jurdsico (200-145 Ma) y Cretacico (145-65 Ma),
predominantemente (Mufioz & Rivas, 2012). La Peninsula constituye una estructura en
planta de forma de yunque que se proyecta al W modificando la direccidn natural N-S de
la costa chilena, adentrandose por cerca de 20 km en el mar, y con un largo de alrededor
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de 40 km (Figura 2.2). Corresponde a la parte emergida tectonicamente de la plataforma
continental (Niemeyer, 1996), y presenta una compleja morfologia de bloques alzados y
deprimidos (Gonzélez, 2013).

La localidad de Mejillones se encuentra emplazada en lo que corresponde a una
terraza marina cubierta con sedimentos del Terciario (65 Ma) y del Cuaternario (2 Ma),
gue ademas se conforma de areniscas, limolitas y coquinas, denominadas como
Formacion Mejillones, o en la figura 2.4, sucesion litoral Mejillones (Mufioz & Rivas,
2012).

A continuacién se describen brevemente las principales unidades geoldgicas que
afloran en la peninsula de Mejillones, especificamente, en la zona norte correspondiente
al area de estudio. En la figura 2.4 se exhibe un mapa geoldgico de este sector, obtenido
de Gonzélez (2013).

2.2.1. Complejo Metamorfico de Mejillones

Inicialmente, parte de la zona correspondiente a la delimitada en la figura 2.4, fue
definida por Ferraris & Di Biase (1978) como Formacion Jorgifio, clasificada como una
serie de rocas metamorficas y metasedimentarias, conformadas por gneises Yy esquistos
micaceos. Posteriormente, autores como Dominguez (2001) y Cortés et al. (2007)
agrupan todas las unidades Paleozoicas de la Peninsula con el nombre de Complejo
Metamorfico de Mejillones, agrupando rocas metamorficas de esquistos, gneises,
cuarcitas y anfibolitas, cuya base no se logra identificar (Gonzalez, 2013). Esta unidad
subyace a la Formacion La Portada. Los protolitos de estas rocas son sedimentarios y
resultan de la colision de continentes o de la construccién de prismas de acrecion en el
Paleozoico (Mufioz & Rivas, 2012). Dentro de la zona de estudio (Figura 2.4) esta

unidad no aflora.
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Figura 2.4: Mapa geologico de la zona norte de la peninsula de Mejillones (modificado de
Gonzélez, 2013). Encerrada en rojo la zona de estudio.

2.2.2. Tonalita Mejillones

Corresponden a rocas igneas intrusivas de color claro que afloran en la parte
oeste de la peninsula de Mejillones, en la porcion centro-norte (por ejemplo, Gonzélez,
2013), e intruye al Complejo Metamorfico de Mejillones. Se constituye por tonalita de
biotita a biotita-anfibola de grano grueso a medio con fenocristales de biotita (por
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ejemplo, Mufioz & Rivas, 2012). Corresponden al periodo del Jurésico (~ 175 Ma), y su
exhumacion habria ocurrido a finales del Cretacico Temprano (~ 100 Ma) (por ejemplo,
Cortés et al., 2007)

2.2.3. Gabro San Luciano

Aflora al noreste del Morro de Mejillones, y fue definido por Baeza (1984) como
un stock de composicién gabrica, de grano grueso, color verde, y levemente foliado, que
presenta una zona de deformacion ductil al oeste, y fragil al este (zona de la Falla de
Mejillones). Esta unidad intruye a las dos unidades anteriores, Complejo Metamorfico y
Tonalita (Scheuber & Gonzélez, 1999), y corresponde al Jurasico (~ 170 Ma). En el area
de estudio, esta unidad corresponde al bloque yacente de la Falla de Mejillones, y las
muestras de roca obtenidas en esta investigacion en el flanco oeste de los perfiles de
gravedad (Capitulo de Metodologia) corresponden a esta unidad. Esta unidad también
corresponde a los gabros ubicados hacia el este de la zona de estudio, definidos en la

figura 2.4 como Gabro Mejillones (Mufioz & Rivas, 2012).

2.2.4. Dioritoides Cerro Fortuna

Corresponden a un conjunto de plutones dioriticos que afloran en superficie en el
borde occidental de la cordillera de la Costa. Estas rocas intruyen a la Formacion La
Negra y el Gabro Mejillones, y corresponden principalmente a Dioritas de color gris a
blanco grisaceo, de grano medio (por ejemplo, Mufioz & Rivas, 2012). Esta unidad es la

que aflora en el extremo este de los perfiles de gravedad (Capitulo Metodologico).

2.2.5. Formacién La Negra

Esta formacion comprende espesores importantes de coladas de lava y
sedimentos clasticos-volcanicos, que afloran en la Cordillera de la Costa entre Arica y

Chanaral (Ferraris & Di Biase, 1978). Su litologia corresponde a lavas andesiticas
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porfidricas y afaniticas del Jurasico, cuando el arco magmaético se encontraba en el
ambito costero actual (Mufioz & Rivas, 2012).

2.2.6. Formacion La Portada

Definida por Ferraris & Di Biase (1978) corresponde a una secuencia de rocas
sedimentarias marinas fosiliferas, del Mioceno-Plioceno (~5 Ma) consolidadas a
semiconsolidadas con una estratificacion definida (por ejemplo, Gonzalez, 2013). Esta
formacion aflora en la zona sur de la peninsula de Mejillones entre Caleta Herradura y el
balneario La Portada, donde sobreyace a la Formacion La Negra, y en la zona central de
la Peninsula. En el trabajo de Cafiuta & Fonseca (2001) estiman espesores de esta
formacion del orden de los 500 metros, a través de gravimetria. En la zona de estudio,

esta unidad corresponde al relleno sedimentario que cubre la cuenca de Mejillones.

2.2.7. Sucesion litoral Mejillones

Fue definida en primer lugar con el nombre de Formacion Mejillones (Ferraris &
Di Biase, 1978) como una secuencia de sedimentos marinos de origen Terciario y
Cuaternario (ltimos 2 Ma), que afloran en la zona norte de la Pampa Mejillones. Segun
los autores su espesor maximo es de 80 metros. Esta constituida por areniscas, limolitas,
y coquinas y se extiende por un area de 200 km? desde la parte central de la Pampa hacia
el norte, en bancos horizontales. Posteriormente, es redefinida como Sucesion litoral
Mejillones, como secuencia sedimentaria clastica, litoral, compuesta por arenas, gravas,
y coquinas. Esta unidad forma parte de los sedimentos que rellenan la cuenca. Hacia los

extremos de la cuenca, aparecen algunos depdsitos cuaternarios aluviales

2.2.8. Sedimentos de la cuenca de Mejillones

Uno de los objetivos de esta investigacion es describir la geometria y la
petrofisica de la cuenca sedimentaria de Mejillones, por lo que es muy importante

entender la procedencia de los materiales que la rellenan, desde el punto de vista de su
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geologia y de su formacién. A continuacion se describen de forma mas detallada las
unidades que forman parte de esta cobertura sedimentaria somera, para posteriormente

relacionarlas con los resultados obtenidos del trabajo geofisico.

Como plantean Mufioz & Rivas (2012), los sedimentos que rellenan la cuenca de
Mejillones corresponden a depositos Cenozoicos relacionados con eventos del Nedgeno
(25 a 2 Ma), y a depositos del Cuaternario recientes. En la zona de estudio, estos se
representan como sedimentos marinos litorales, restringiéndose a cuencas del tipo hemi-
graben y graben. Hacia la Cordillera de la Costa se depositan varias secuencias de gravas
y arenas de origen aluvial, y por erosion y transporte se van depositando sobre algunas

zonas con los sedimentos descritos anteriormente.

Los depositos del Nedgeno se agrupan en lo que se conoce como Formacion La
Portada, y corresponden a arenas, limos, coquinas, y diatomitas depositados en cuencas
extensionales de gran espesor, en un ambiente de plataforma continental y bahia
protegida (Mufioz & Rivas, 2012; Gonzélez, 2013), tras el ingreso del mar en dicha
época. Estos depositos se encuentran por debajo de los sedimentos cuaternarios de la
Sucesion litoral Mejillones, correspondientes a conglomerados con restos de conchas, en

una matriz de arena media a gruesa.

Ahora bien, en particular, en el norte de Chile la acumulacion de grandes
espesores de sedimentos no es comun, debido al clima arido existente y al desarrollo
brusco de la Cordillera de la Costa en esta zona del pais que limita el desarrollo de
sedimentos marinos (D’aubarede, 1974). Estos sedimentos solo aparecen en Arica,

Iquique, Tocopilla 'y Mejillones.

La particular forma de la peninsula de Mejillones, la cual protege a la bahia del
mismo nombre de las corrientes del suroeste (Ortlieb et al., 1994), favorece la existencia
de depositos de restos biogénicos y materia organica y la preservacion de sedimentos
marinos (Vargas, 2004; Villasefior, 2008). En esta zona, ademas, ocurren eventos de

surgencia costera o upwelling (Figura 2.5) desde la zona de Punta Angamos que generan
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un incremento de la productividad primaria en la bahia y en el aporte de nutrientes
(Villasefior, 2008). En estas zonas, debido a la alta tasa reproductiva de biomasa, como
fitoplancton, se generan zonas de minimo oxigeno que provocan la depositacion del
fitoplancton en el fondo marino, permitiendo la formacion de sedimentos, como las

diatomitas.
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Figura 2.5: Eventos de surgencia en Mejillones. A) Ubicacion de la peninsula de Mejillones en
el Pacifico y corrientes superficiales principales. B) Principales factores que influyen en la alta
productividad primaria en la bahia. Fuente: Obtenido de Villasefior (2008).

Luego, en periodos de ascenso de la marea, estos sedimentos son arrastrados
hacia la peninsula, rellenando las zonas de planicie, y generando sedimentos marinos
diatomaceos, que se acumulan por millones de afios. Estas diatomeas son de
composicion silicea. En Mejillones son varios los trabajos que han estudiado los suelos
diatomaceos y fosforiticos presentes en la zona (Valdebenito & Gutiérrez, 1979; Krebs,
Aleman, Padilla & Rosenfeld., 1992; Valdés, Sifeddine, Lallier-Verges, & Ortlieb 2004;
Vargas et al., 2004; Villasefior, 2008; entre otros).
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Estos sedimentos corresponden generalmente a una matriz fina limo-arcillosa con
restos de diatomeas fosilizadas, donde la concentracion de esta Gltima puede afectar
notoriamente las propiedades geotécnicas de los suelos. Segun resultados no publicados
(Nazar, Ovalle, Barrios & Arenaldi, 2016) estas diatomitas son capaces de retener
mucha cantidad de agua, alcanzando humedades naturales de 100 a 150%, y sus
densidades in situ, tienen valores incluso inferiores a 1 g/cc® (0.6 a 0.8 g/cmq). Estos
valores de densidad pueden disminuir segun el contenido de diatomeas, y ademas,
pueden aumentar mucho con el agua, debido a la gran capacidad de retencion de estos

tipos de suelos, alcanzando valores de 1.4 - 1.5 g/cm?.

Gonzélez (2013) presenta algunas columnas estratigraficas cercanas a la costa de
Mejillones, donde aparecen las principales unidades que intervienen en los primeros
metros. En la figura 2.6 se muestra un ejemplo hacia el este de la zona de estudio (punto
2), cerca de la costa, en la zona portuaria de Mejillones. Aqui, se muestran las dos
unidades principales, con estratos de diatomitas como parte de la Formacion La Portada,

intercaladas con capas de limo.

Adicionalmente, se dispone de algunos sondajes de hasta 50 metros en la zona
los cuales muestran la misma informacién descrita anteriormente, es decir, estratos de
arena con carbonatos, sales, conchuelas y gravillas, de compacidad creciente en
profundidad (espesor variable entre 20 y 25 m), sobre un estrato de limo formado por
sedimentos marinos, de alta consistencia con restos de diatomeas. En todos los sondajes
no se detectd presencia de napa freatica, ni se alcanzo6 roca. Una columna tipica de estos
sondajes se muestra en la figura 2.6 C. Los ensayos realizados a las muestras de estos
sondajes indican que las arenas presentan densidades naturales de 1.75-1.9 g/cm® y
velocidades de onda de corte (Vs) de 400-600 m/s (medido por cross-hole y down-hole),
mientras que los limos diatoméaceos presentan densidades de 1.3-1.5 g/lcm® y Vs de ~ 450

m/s.
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Figura 2.6: Columnas estratigraficas en Mejillones. A) Ubicacidon columna estratigrafica en
Mejillones (Fuente: Gonzalez, 2013). Recuadro rojo indica los sondajes revisados en la zona. B)
Columna estratigrafica en el punto 2 (acantilado costero). C) Sondaje caracteristico en la zona

ubicado dentro del recuadro rojo de la figura 2.6 A.
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3. FUNDAMENTOS TEORICOS Y ASPECTOS PRACTICOS DE METODOS
GEOFISICOS PARA LA CARACTERIZACION PETROFISICA DE
CUENCAS SEDIMENTARIAS.

En este capitulo se dan a conocer los fundamentos tedricos que explican y
validan el uso de los distintos métodos geofisicos desarrollados en esta investigacion,
para la caracterizacion petrofisica de cuencas sedimentarias. Para efectos de
comprension del lector, desde ahora en adelante, todos los vectores seran representados

por letras en negrita, y los tensores de segundo orden con una raya inferior.
Los métodos empleados son los siguientes:

e Meétodo gravimétrico: El propoésito de esta metodologia en este trabajo es
definir el contacto suelo-basamento mediante el contraste de densidad
existente entre el relleno sedimentario y la roca. Contribuye a la
definicion de la densidad de los materiales.

e Método magneto-tellrico: EI propdsito de esta metodologia es
complementar la definicién del contacto suelo-basamento, mediante el
contraste en resistividad eléctrica, y acotar los resultados del método
gravimétrico.

e Meétodo sismico: El propdsito de esta metodologia es caracterizar el
relleno sedimentario mediante su rigidez a pequefia deformacién medida
a través del parametro de velocidad de onda de corte (Vs), lo que permite

evaluar el comportamiento dinamico de la cuenca.

3.1. Gravimetria

El método gravimétrico esta basado en la medicion de la aceleracion de gravedad
en superficie. Su objetivo es obtener anomalias de gravedad las cuales se puedan deber a
contrastes de densidad entre las unidades geoldgicas del subsuelo. A continuacién se

detalla la teoria necesaria para el trabajo con este método en ambientes de cuencas
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sedimentarias.

3.1.1. Gravedad

La fuerza de gravedad fue definida por primera vez por Isaac Newton a finales
del siglo XVII, y lo hace a partir de la Ley de Gravitacion Universal proponiendo que la
fuerza que genera un cuerpo de masa m sobre otro cuerpo de masa mo €S inversamente
proporcional al cuadrado de la distancia entre los cuerpos y se relaciona de manera
directa con el producto de sus masas. En términos matematicos, esto se refleja en la

ecuacion 3.1.

7 (3.1)

Donde G corresponde a la constante gravitacional de Newton, o constante de
gravitacion universal cuyo valor es 6.67259 x 10 [m® kg s?], r es la distancia entre
los cuerpos, y # es el vector direccidn unitario, donde por convencion, es positivo desde
la fuente gravitacional (m) al punto de observacion (mo) como se muestra en la figura
3.1.

Figura 3.1: Esquema de la fuerza gravitacional experimentada por los cuerpos de masa my mg
(Blakely, 1995).

Tomando en consideracion la segunda Ley de Newton, que relaciona la fuerza

ejercida sobre un cuerpo con su aceleracion, normalizando la ecuacién 3.1 por mo se
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obtiene la atraccion gravitacional o aceleracion de gravedad producida por la masa m en
el punto mo:

m ~
g = —Gr—2 r (3.2)

Se puede demostrar que el vector de gravedad, g, es un campo conservativo, por

lo que es posible expresarlo como el gradiente de un potencial escalar U. Esto es:

g =-VU(p) (33)

Donde U (p) es llamado potencial gravimétrico:
m
U@p) =—-G— (34)

Este potencial gravimétrico obedece el principio de superposicion, es decir, que
el potencial de gravedad de un grupo de masas es la suma de las atracciones
gravitacionales de cada masa individual (Blakeley, 1995). Aplicando este principio, se
tiene que el Potencial gravimétrico puede expresarse de la siguiente forma:

U(p) = —doTm = —Gj@dv (3.5)

v v
Donde la integracion es sobre el volumen V, y p(V) es la distribucion de
densidades en dicho volumen. Si se tiene un punto de observacion P fuera del cuerpo
masivo (Figura 3.2), y la distribucién de densidades es una funcién continua (sin
singularidades) se puede obtener la atraccion de gravedad para cualquier punto debida a
cualquier distribucion de masa. Asi, derivando para todas las componentes la ecuacion

3.5, se obtiene la ecuacion 3.6 para la gravedad:

p(V)
r2

g(P) =VUP) =—G f PV (3.6)

%4

La ecuacion 3.6 permite expresar la gravedad generada por cualquier distribucion
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de masa en el espacio, y muestra su dependencia con la densidad.

Por otro lado, el Teorema de Gauss aplicado a la gravedad establece que la masa
total en una regién R es proporcional a la componente normal de la atraccion
gravitacional integrada sobre el limite cerrado de la region o superficie (S).

Matematicamente:

fg.ﬁdSsz.ngszszV (3.7)
S R R

Utilizando el teorema de Helmholtz (explicado en Blakeley, 1995) y comparando

con la ecuacion 3.5 se obtiene que V2 U = —4nGp. Reemplazando en la ecuacion 3.7 se

tiene:

jg.ﬁ ds = 4nG f pdV (3.8)
S R

Lo que implica que la masa total de un cuerpo se puede determinar a partir de

mediciones realizadas en superficie, en particular, con la componente vertical de la

aceleracion.

3.1.2. Método gravimétrico

El método gravimétrico es un método geofisico que utiliza el principio de que el
campo gravitacional de la tierra se puede describir a partir de la componente vertical de
la aceleracion de gravedad medida en superficie, con el objetivo de estudiar distintos
problemas geoldgicos. EI método consiste basicamente en medir la aceleracion de
gravedad en distintos puntos, y tras un procesamiento de los datos registrados, buscar y
estudiar anomalias en el campo gravitacional que se asocien a algun cuerpo, estructura, u

otro problema geoldgico.
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« P(x,y,2)

Figura 3.2: Atraccion gravitacional en un punto P debido a una distribucion de densidad p

(Blakely, 1995).

La unidad de medida de la aceleracion con la que se trabaja en este método
pertenece al sistema c.g.s y se denomina Gal, donde 1 Gal corresponde a 1 cm/s?. De
manera mas precisa se utiliza el miliGal (mGal), debido principalmente a que las
variaciones que se quieren estudiar son muy pequefias en comparaciéon al valor promedio
de gravedad en la tierra igual a 9,81 m/s? (reemplazando con los valores promedio de
masa Y radio terrestre en la ecuacion 3.2), por lo que resulta mas cémodo para el manejo

de los resultados.

La gravimetria entra en la categoria de método pasivo debido a que lo que se
mide es un campo inherente al planeta y a las condiciones del lugar, y no se requiere de
una excitacion del medio o fuente activa para generar una respuesta que sea medible. La
medicion se realiza mediante un instrumento llamado gravimetro, que basicamente es un
acelerometro que es capaz de medir la componente vertical de la aceleracion de
gravedad, pero con una sensibilidad muy alta (del orden de los microgales), necesaria
para medir variaciones del orden de 0.0001-0.5 % del valor promedio de gravedad
terrestre (Pérez, 2016). Existen equipos de medicion absoluta, que entregan el valor
exacto de gravedad en el punto, y otros de medicién relativa, que otorgan el valor
relativo a otro punto, y deben ser calibrados.
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El valor de gravedad medido es una sumatoria de muchas fuentes (principio de
superposicién) a tal punto que pequefas variaciones locales de masa lo perturban, y el
objetivo de los estudios gravimétricos es aislar el campo de gravedad causado por la
fuente que se quiere estudiar (campo residual o anomalia) del resto de los factores que
actian (campo regional). Entre estos factores externos se encuentran, por ejemplo, la
masa, forma, y rotacion de una tierra ‘normal’, elevacion del punto de medicion, efectos
en mareas producto de la Luna y el Sol, entre otros, que aportan en el valor medido en
terreno (Blakeley, 1995). Los efectos considerados en el proceso se detallan en el

capitulo metodolégico de esta investigacion.

La anomalia de gravedad resultante refleja las variaciones de densidad en la
corteza y el manto superior terrestre, es decir, excesos o defectos de masa. Un ejemplo
que explica estas variaciones, y que corresponde al caso de estudio, es la existencia de
una cuenca sedimentaria. Una cuenca de este tipo consiste en una zona rellena de
sedimentos o suelos, que son materiales mas porosos que una roca y por lo tanto de
menor densidad. Esta diferencia de densidad con respecto a las rocas de la corteza
genera un defecto de masa en la zona, lo que se traduce en una disminucion de gravedad

en relacion a otro punto sobre material rocoso (como se intuye de la ecuacion 3.6).

Por lo tanto, si se logra aislar del valor medido todos los efectos externos a la
cuenca sedimentaria, el resultado sera una anomalia gravimétrica negativa cuya
magnitud y variacion en el espacio se relaciona directamente con la forma del contacto
suelo-basamento, densidad y con la profundidad de los sedimentos que rellenan la

cuenca. Un ejemplo de esto se muestra en la Figura 3.3.
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Figura 3.3: Ejemplo de modelacion de una cuenca sedimentaria a partir de un perfil de datos de
anomalia gravitacional. Arriba, los datos reales de anomalia residual (linea negra) y la curva de
anomalia generada por el modelo (curva azul). Abajo, la modelacién de una cuenca que se ajusta
a los datos medidos. dp corresponde al contraste de densidad (Ppgsamento —

Psedimento) asumido para la resolucion del problema inverso.

Ahora bien, esta respuesta de anomalia depende de las propiedades del modelo
asociado, principalmente el espesor de los sedimentos y el contraste de densidad de estos
en comparacion al basamento. Por lo tanto, varias configuraciones pueden generar una
misma respuesta, variabilidad que debe ser constrefiida a partir de datos geologicos en la

zona y de la informacion de otros métodos.

En base a lo anterior, es importante tener una nocion previa de los valores
representativos de densidad asociados a distintos tipos de roca y suelo, que luego debe
ser complementada con informacion tomada en terreno. En la figura 3.4 se muestra un
ejemplo de densidades de suelo y roca para la cuenca de Santiago (Bosh, 2014). En la
figura se evidencia que los suelos que rellenan la cuenca tienen valores inferiores a los
de roca, generando contrastes de densidad caracteristicos de estos sistemas de cuencas
sedimentarias que van entre 0.5y 1.2 g/cm®,
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Figura 3.4: Densidades caracteristicas de sistemas de cuencas sedimentarias. Arriba: Densidades

de roca. Abajo: Densidades de suelo en la cuenca se Santiago. Fuente: Bosh (2014)
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3.2. Magnetotelurica

El método magnetoteldrico (MT) se basa en la medicion de ondas
electromagnéticas en la Tierra, provenientes de la ionosfera. El objetivo del método es
obtener la estructura geoeléctrica del subsuelo a partir del pardmetro de resistividad

eléctrica.

Para considerar la induccion electromagnética en la Tierra, y aplicar los
conceptos vistos anteriormente, se han hecho una serie de simplificaciones y supuestos
que son considerados como aplicables. Estos se han aplicado en la derivacion de las
férmulas, pero se ordenan a continuacion (Simpson & Bahr, 2005):

e Las ecuaciones de Maxwell se cumplen.

e Latierra no genera energia electromagnética, solo la disipa o absorbe.

e Todos los campos pueden ser tratados como conservativos y lejanos a sus
fuentes.

e Las fuente natural de los campos electromagnéticos utilizados, generados por
sistemas de corriente ionosférica que estan lejos de la superficie terrestre, pueden
ser tratados como uniformes, de polarizacion plana e incidencia vertical. Este
supuesto pierde credibilidad en zonas cercanas al ecuador a los polos.

e No hay acumulacion de cargas libres dentro de una tierra estratificada. En un
caso multi-dimensional, las cargas se pueden acumular en discontinuidades
generando efectos como el corrimiento estatico (explicado en el capitulo
metodologico).

e Existe conservacion de la carga eléctrica, y la Tierra se comporta como un
conductor 6hmico, cumpliendo la ecuacion j =¢E.

e El desplazamiento eléctrico es cuasi-estatico para los periodos frecuentes en MT.
Cualquier variacion causada por efectos de polarizacion es despreciable con

respecto con las variaciones en las corrientes de conduccion, lo que permite tratar
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la induccion electromagnética como un proceso de difusion (ecuaciones 3.22 y

3.23).

Cualquier variacion en las permeabilidades magnéticas y eléctricas de las rocas
se asumen despreciables comparadas con las variaciones en las conductividades de las

rocas.

Los métodos electromagnéticos se basan en las ecuaciones de Maxwell. La teoria
asociada al método y la deduccidén de las principales formulas se presentan en el anexo
C.1. A partir de esto se obtienen ecuaciones que relacionan el campo eléectrico (E),
campo magnético (B) y la conductividad eléctrica (o). Las soluciones desacopladas de E

y B se muestran en las ecuaciones C.14 y C.15 del anexo y son:
V2E — iouowE = 0 (3.9)
V2B — icuywB =0 (3.10)

Denominadas ecuaciones de difusion, presentando un caracter dispersivo (se

atenda con la distancia). w es la frecuencia angular y u, la permeabilidad en el vacio.

3.2.1. Factor de Penetracion

Tomando un caso particular en donde la onda esta polarizada en ‘y’ y se propaga

en direccion x, se obtiene como solucion de la ecuacion 3.10:

0*H,
Tz lopowH, =0 (3.11)
Olow 1 . Opow 1
Hy,(x,t) = Hyexp[ —( > )2 x]exp[i(wt — ( 5 )2 x)] =0 (3.12)

Con H la intensidad de campo magnético (B = uH). Se ve que la componente

H,, es sinusoidal y se ve amortiguada fuertemente por el parametro:

Opow 1

6= ()72 (3.13)
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El pardmetro & es conocido como factor de penetracion o skin depth, y define la
profundidad a la cual los campos han caido demasiado, como para recibir la sefial en
superficie (Vozoff, 1972). Reemplazando con el valor de la permeabilidad magnética en
el vacio uo=4m* 10~7 N/A?, tomando el valor de resistividad p (en ohm-m) como el
reciproco de la conductividad o, y el periodo T=2m/w en segundos, el skin depth se

puede aproximar como:

§~500,/pT [m] (3.14)

De la ecuaciéon 3.14 se puede ver que la penetracion del método se puede resumir
a dos parametros: la resistividad y el periodo. En relacién a la resistividad, es un
parametro inherente al medio en donde se propaga, y si este es muy conductor, la onda
se vera muy amortiguada y la penetracion serd menor. El segundo parametro tiene que
ver con el periodo (o frecuencia) de la onda. El rango de frecuencias de las ondas
utilizadas en el método es muy amplio, por lo que si se es capaz de registrar frecuencias

bajas, la penetracion aumentara. Lo mismo aplica para los campos eléctricos.

3.2.2. Funcién de transferencia

El concepto de funcion de transferencia (Ft) relaciona los parametros medidos en

terreno (campos eléctricos y magnéticos) con la resistividad (por ejemplo, Garcia, 2014).

Para entender y derivar la funcion de transferencia se considera un semi-espacio
homogéneo con una conductividad o constante como el de la figura 3.5 y la incidencia
vertical de una onda electromagnética plana (supuesto del método, valido considerando
la lejania de la fuente, y la conductividad nula del aire). La derivacion de la funcion de

transferencia se muestra en el anexo C.1.2.
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Caire = 0

vz

Figura 3.5: Semi-espacio homogéneo de conductividad ¢ (Garcia, 2014)

. ./ . , 1 -z
Tras la derivacion del anexo C.1.2 se obtiene el parametro F; = m o funcion de

transferencia (ecuacion 3.15), el cual describe un sistema lineal con los campos medidos
en superficie. A partir de este parametro se puede obtener el valor de resistividad
eléctrica del semi-espacio a través de la ecuacion 3.16. La derivacion para varios estratos

es analoga y su solucion se presenta en el anexo C.1.2.

P S 3.15
*“q iwB,  iwB, (3.15)
1 1 ) Vm

P =G =g Fo® = IFe I"pow —— (3.16)

3.2.3. Tensor de impedancia y calculo de resistividad aparente y fase

En la medicion de MT se registran los campos eléctricos y magnéticos en todas
las direcciones, y como se explicO anteriormente, la resistividad se relaciona con el
cociente entre los campos ortogonales. Las componentes ortogonales horizontales (X e y)

se relacionan a partir del tensor de impedancia Z:

EX Zxx ny) H.X'
= o E=ZB 3.17
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Donde el tensor Z se obtiene para cada frecuencia y corresponde a un valor
complejo, del cual su parte real se relaciona con la resistividad aparente, y su parte

imaginaria con la fase, segun las formulas 3.18 y 3.19

1
=——|Z;i(w) [> ohm— 3.18
Paij ﬂowl l](w)l ohm—m ( )
(3.19)

@;; = arctan (Re{Zi]-(w)}

Donde p,;; y @;; son la resistividad aparente y la fase a una cierta frecuencia w.
Los sub-indices i, j, corresponden a alguna combinacién de x e y. La resistividad
aparente es definida como la resistividad que una tierra uniforme deberia tener para
generar los valores medidos de Z, a esa frecuencia. Esta se relaciona con la resistividad
real, pero esta Ultima es una propiedad del medio, mientras que p, depende de cémo se
mida. (Vozoff, 1972). La fase corresponde al desfase entre las componentes de los
campos eléctricos y magnéticos.

En una tierra uniforme o semiespacio, la resistividad debe ser la misma en todas
las frecuencias, y la fase entre el campo eléctrico y magnético debe ser de 45°. En una
tierra 1-D, la fase aumenta por sobre los 45° cuando la sefial entra en un medio muy

conductor, y disminuye por debajo de este valor cuando entra a un medio resistivo.

El tensor de impedancia se relaciona con la funcion de transferencia calculada en
superficie, el cual contiene la informacion de toda la estructura de resistividades en
profundidad a cierta frecuencia w (por ejemplo, Garcia, 2014). Para el caso 1-D se

relacionan de la siguiente forma:
|Z(w)| = pow|Fe(w,z = 0)] (3.20)

Ademas, el tensor de impedancia contiene informacion de dimensionalidad y

direccion de la estructura conductiva (Simpson & Bahr, 2005).



34

Para el caso 1-D, donde la conductividad varia solo en profundidad, se tiene que
las componentes de la diagonal del tensor Z son nulas, mientras que las otras dos
componentes son de igual magnitud, pero opuestas en signos. Asi, el tensor de
impedancia queda como (Simpson & Bahr, 2005):

o= (5, %)
_E(w)  Ey(w)
Zip(w) = H@ ~ @) (3.22)

Para el caso 2-D, la conductividad varia en profundidad y a lo largo de una
direccion horizontal. En este caso Z,, = —Z,,,, mientras que Z, Y Z,,, son distintos. En
el caso donde alguna de las direcciones (x o y) coincidan con el rumbo geoeléctrico o
strike (direccion donde no varia lateralmente la conductividad), las componentes de la
diagonal del tensor de impedancia se hacen nulas. Matematicamente se puede rotar el

tensor de impedancia en un angulo que minimice la diagonal, obteniéndose:

Zyp = (ZSM Zgb") (3.23)
Ey

Zrg(w) = () ((Z; (3.24)
y
E

Zr(@) = Hyi‘:s (3.25)

Donde el campo electromagnético queda separado en dos modos o polarizaciones
(TE y TM). El modo TE o polarizacion E describe las corrientes que fluyen paralelas al
rumbo (eje x en la figura 3.6). El modo TM o polarizacion B describe las corrientes que
fluyen perpendiculares al rumbo geoeléctrico (eje y en la figura 3.6).
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ﬁy
O O>

Ex Bx
ﬁay ﬁEy o1 > 02
B. B, Ey1 < Ey2
Modo TE Modo TM
jy = o1Ey1|iy = 02Ey2

Contacto Vertical

Figura 3.6: Modelo 2D con variacion de la conductividad en direccion y (Garcia, 2014)

Para el caso 3D, no existe aproximacion y se deben utilizar las ecuaciones

generales.

3.2.4. Funcion de transferencia geomagnética

De manera similar al tensor de impedancias, se puede relacionar la componente
vertical del campo magnético con las componentes horizontales del mismo a partir de la
funcién de transferencia geomagnética, también llamada tipper (T), que también es un
namero complejo para cada frecuencia (w). Este parametro puede ser usado para inferir
la presencia o ausencia de variaciones laterales en la conductividad (efectos 3D), debido
a que estas ultimas generan campos magneticos verticales (Simpson & Bahr, 2005). El

tipper se expresa de la siguiente manera:

H,(@) = (Tx(@) T,(@)) (Z) (3.26)
y
T = (Te(w) Ty () (3.27)

A partir de T se originan los vectores de induccién que se utilizan para
determinar contrastes horizontales de conductividad a una frecuencia dada. Estos son

(por ejemplo, Garcia, 2014):
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P = Re(T,(w))i + Re (Ty(w)) hi (3.28)

Q = Im(T,(w))i + Im (Ty(w)) hi (3.29)

Donde P es la parte real, y Q la imaginaria. P apunta afuera de un conductor
potente y su magnitud se maximiza en la zona cercana al contraste de resistividad,

mientras que Q cambia de signo en el maximo de P (por ejemplo, Garcia, 2014).

3.2.5. Aplicacion del método magnetoteltrico en ambientes sedimentarios

El método magnetotelirico, como se dijo anteriormente, es un método geofisico
que se basa en la medicién simultanea de las variaciones de los campos eléctricos y
magnéticos en la superficie de la tierra, con el objetivo de determinar la estructura
conductiva de la tierra. Se cataloga como un método pasivo debido a que no se inyecta
ningun tipo de energia para excitar el medio, sino que se aprovechan de los campos
electromagnéticos inducidos en la tierra de manera natural, desde el exterior. Estos
campos tienen un rango de frecuencias amplio que va desde los 0.001 Hz a los 20000
Hz. Para frecuencias menores a 1 Hz, estos campos electromagnéticos provienen de la
interaccidon en la ionosfera de los campos geomagnéticos con el viento solar. Para
frecuencias mayores a 1 Hz, la sefial proviene de la actividad meteoroldgica, como

tormentas atmosfericas (\Vozoff, 1972).

Una de las ventajas del método es la profundidad de exploracion que puede ir de
decenas de metros a decenas de kildémetros. Como se expreso en la ecuacion 3.14 del
skin depth, la penetracion depende del periodo de la sefial medida, y el amplio rango de

frecuencias de los campos que interactlan permiten aprovechar este efecto.

Estas variaciones de campo magnético inducen en la tierra corrientes tellricas
(corrientes eléctricas o de Eddy) que se propagan por el subsuelo y se atenGian en

profundidad en funcion de la estructura geoeléctrica del suelo.
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Lo que se obtiene como resultado del proceso de los datos es un modelo de
resistividad (o conductividad) eléctrica en profundidad, en el espacio. Estas
resistividades se pueden asociar a ciertos materiales o rocas, incorporando en la
interpretacion la informacion geoldgica disponible, y la informacion generadas con otros

métodos de exploracion.

En general, las rocas son muy resistivas, debido a que sus principales minerales
constituyentes son el cuarzo, silicatos y sales que son aislantes. Esto, sin considerar la
circulacion de fluidos a traves de ella (por ejemplo Garcia, 2014). Esto deja de ser cierto
cuando la roca contiene otro tipo de minerales con caracteristicas conductoras, como

alteraciones hidrotermales y soluciones salinas.

La resistividad de un suelo o roca, por tanto, esta fuertemente ligada a la
circulacion de fluidos en ellos, y esta a su vez a la porosidad y permeabilidad del medio.
Pero ademas, la capacidad de conducir corriente eléctrica puede deberse a otros factores
intrinsecos de la roca, como su composicion quimica, o a factores externos como la
temperatura. En la figura 3.7 se presentan valores tedricos de resistividad eléctrica para

varios materiales presentes en la tierra.

Siguiendo esta logica, la resistividad deberia disminuir con el aumento de la
porosidad y permeabilidad de un suelo o roca, o con el nivel de fracturamiento de estas
ultimas, debido a la posible presencia de fluidos. Si el fluido es salino, la conductividad
el medio es mas fuerte adn, porque los iones favorecen las circulacion de corriente. En

este sentido, una roca mas impermeable deberia tener un valor de resistividad mayor.

Considerando el caso de una cuenca sedimentaria sobre un basamento (problema
de la presente investigacion), un modelo simplificado acorde al problema de estudio se
presenta en figura 3.8. Aqui, el limite de los sedimentos resistivos y conductores podria
deberse a la presencia de agua salina en profundidad, mientras que el basamento inferior

se considera como un semi-espacio resistivo.
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Figura 3.7: Resistividades eléctricas de materiales comunes en la superficie de la tierra (Yafez,
2013).

La presencia de un estrato conductivo se expresa como una caida en la curva de
resistividad aparente, mientras que hasta los extremos de esta, tiende a hacerse asintética
hacia los valores de resistividad de los estratos 1 y 3. La respuesta geo-eléctrica de este
modelo (minimo relativo entre dos maximos) depende de cuan relevante sea el dominio
conductor intermedio. Esto se relaciona, fundamentalmente, al espesor del estrato y a su
conductividad. Si el estrato conductor es muy pequefio, la curva tendera a pasar desde la
resistividad del primer estrato hasta p; (frecuencias méas bajas, o periodos mas altos) de
forma suave, y el segundo estrato no sera visible a menos que sea extremadamente
conductor (Vozoff, 1972). Por otro lado, si el espesor es importante, la curva deberia

descender hasta resistividades muy bajas, y subir en periodos altos.
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Figura 3.8: Modelo de resistividad horizontalmente estratificado de 3 capas y su respuesta en

términos de su resistividad aparente (Vozoff, 1972).

Esta curva resultante corresponde a un promedio de las sefiales en una zona
determinada por el tamafio del arreglo (descrito en el capitulo de metodologia), por lo
tanto, puede verse condicionada por efectos laterales o en 3 dimensiones, sobre todo en
frecuencias mas bajas. Ademas, para una interpretacion 2-D del medio es necesaria una
cantidad adecuada de puntos espaciados a distancias que estén en el orden del problema

de estudio (profundidad de investigacion).

3.3. Sismica

El método sismico utiliza la medicion de la propagacion de las ondas sismicas al
interior de la tierra como procedimiento para la estimacion de las velocidades asociadas

y su correlacion con las litologias de subsuperficie. En esta investigacion se utilizan los
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métodos basados en la dispersion de ondas de superficie. A continuacién se explica la
teoria necesaria para entender los métodos realizados en esta investigacion y las ventajas

de ellos para la caracterizacion de cuencas sedimentarias.

3.3.1. Ondas sismicas

Las ondas sismicas son aquellas que se generan a partir de perturbaciones en el
medio, como por ejemplo, fracturacion de la corteza terrestre, o impactos en superficie,
y se propagan desde el foco de la ruptura o impacto en todas direcciones generando
vibraciones en la Tierra. Estas ondas se pueden clasificar en dos tipos: ondas de cuerpo,

y ondas de superficie (Sauter, 1989).

Dentro de las ondas de cuerpo (0 internas), que se transmiten a través de la tierra,

existen dos tipos:

e Ondas primarias, de compresién, u ondas P: aquellas que generan un movimiento
de particulas en el sentido de propagacion de las ondas, comprimiendo y
dilatando el medio en el que se propagan (Figura 3.9a).

e Ondas secundarias, de corte, u ondas S: aquellas que generan un movimiento de
particulas en sentido perpendicular al de propagacion de las ondas, generando
esfuerzos de cizalle o corte en el medio en el que se propagan (Figura 3.9b). Su
movimiento puede descomponerse en uno sobre el plano vertical (SV), y otro
sobre el plano horizontal (SH) (por ejemplo, Semblat & Pecker, 2009)

El otro grupo corresponde a las ondas de superficie, que a diferencia de las ondas
de cuerpo, se transmiten en la superficie, y pueden ser generadas por fuentes naturales

(sismos, oleaje, etc.), o artificiales (actividad humana). Existen dos tipos:

e Ondas de Love u ondas L: aquellas que generan un movimiento horizontal en
sentido perpendicular a la direccion de propagacién, sin movimiento vertical
(Figura 3.9c).
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¢ Ondas Rayleigh u ondas R: aquellas que generan un movimiento sobre un plano
que apunta en direccion de la trayectoria de las ondas con movimiento eliptico
simultaneo en la horizontal y vertical con una componente retrograda, como se

muestra en la Figura 3.9d (Sauter, 1989).

Las ondas P se pueden propagar tanto en medios sélidos como en medios
liquidos, y su velocidad de propagacion es superior a las velocidad de las ondas S, las
que ademas no pueden propagarse en medios fluidos (Sauter, 1989). Por lo tanto las
ondas P llegan primero (Figura 3.10). Las ondas superficiales se propagan mas lento que
las ondas de cuerpo.

5 Compresion =3 Medio sin disturbar
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Figura 3.9: Tipos de onda sismicas (por ejemplo, Humire, 2013)
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Figura 3.10: Ejemplo de registro de ondas sismicas.

3.3.2. Ondas superficiales

Una explicacion de la teoria de propagacion de ondas en medios elasticos se
describe en el anexo B. Siguiendo esa teoria, las ondas P 0 S son las Unicas que se
pueden propagar en un medio infinito eléastico (Saez, 2014), donde las tres componentes
de | (ecuaciones B.10 y B.11) son reales. Sin embargo, si una de las tres componentes es
imaginaria, las ecuaciones B.6 y B.7 siguen siendo validas. Si la componente vertical es
imaginaria, la solucion corresponde a una onda que se propaga en el plano x-y. Este es el
caso de las ondas superficiales. Si la deformacion sélo se produce en corte, se
denominan ondas de Love. Si ademas existe deformacion volumétrica, se denominan

ondas de Rayleigh.
3.3.2.1 Propagacion de las ondas de Rayleigh en un medio estratificado

Si se tiene un medio estratificado como en la figura 3.11 la cinematica de las
ondas de Rayleigh se puede expresar como (Semblat & Pecker, 2009):

iw

(x=VRgt)
Uy, = R (vg, z, w) evr

(3.30)

u, =0 (3.31)
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(3.32)

Donde R; y R, son numeros complejos correspondientes a las amplitudes de los

desplazamientos (Humire, 2013).

zl Ve Vsy- 1 hy
Ve, Vs, P2 hy
Vps. Vs3. p3 hs

VPna VSn- Pn

Figura 3.11: Semi-espacio eléstico y estratificado (obtenida de Humire, 2013)

Por otro lado, las componentes de esfuerzos correspondientes son:

OR
Oxx [Aa—z +—(A+2uWR, ] e”CWR .
=1 [A& + A—R ] e'i’_ﬁ(x_vRt)
VR

OR ) o
Oyy =1 [(A + 2;1)6—Z2 + Av—Rl] evr*TVRY
R

=Uu & + ERZ:I e'l'}_ﬁ(x_vRt)

0z

(3.33)

(3.34)

(3.35)

(3.36)

(3.37)

Incorporando las condiciones de continuidad en cualquier interface se tiene

(Semblat & Pecker, 2009):
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iw

T,0 = Rs(V, 2, w) eVr™ "RV (3.38)
iw

Oyy = iRy (Vi 2, @) VR /RY (3.39)

Reordenando las ecuaciones anteriores se puede plantear un sistema matricial
(explicado de forma detallada en Semblat & Pecker (2009)) del tipo:

Ry Ry
d R, R,
— =M 3.40
dz | R3 — | R3 ( )
Ry R,

Donde las condiciones de borde en la superficie libre (z = 0) implican que R3 y
R, son cero en la superficie. R; y R, tienden a cero cuando z tiende a infinito por

tratarse de ondas de superficie.

El problema de la ecuacion 3.40 requiere de un meétodo numérico para su
solucion, entre los que destaca el método de la Matriz de Propagacion (Gilbert & Bakus,
1966), que es el que aplica el software GEOPSY (Wathelet, 2008).

La ecuacion 3.40 tiene multiples soluciones no triviales para valores diferentes
del nimero de onda k, cada una de ellas asociadas a los distintos modos de vibracion de
Rayleigh del suelo. Ademas los valores de k, para los que existe solucion, definen la
curva de dispersion en sus distintos modos de vibracion (Figura 3.12), lo que evidencia
el caracter dispersivo de las ondas superficiales, es decir, la dependencia de su velocidad
de propagacion (velocidad de fase) con la frecuencia.

3.3.3. Métodos geofisicos basados en ondas superficiales

Los métodos geofisicos, utilizados en esta investigacion, se basan en explorar
esta naturaleza dispersiva de las ondas superficiales, con el fin de caracterizar un sitio,
ya que las formas de las curvas de dispersion definen de manera univoca una

estratigrafia horizontal (Humire, 2013). En un cuerpo homogéneo existe una Unica
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velocidad para todas las frecuencias, mientras que en un medio estratificado el muestreo
de diferentes longitudes de onda tendra relacién con las propiedades en diferentes
porciones del suelo, como se muestra en la figura 3.13 (Strobbia, 2003). Asi, la
velocidad de fase a longitudes de onda cortas (altas frecuencias) dependera de las
propiedades de las capas someras, mientras que a longitudes de onda largas, la velocidad

de fase tiene que ver con la informacion en profundidad.

(a) Curva de Dispersién (b) Modos de Vibracidn
Modo 0 Modo 1 Modo 2 Modo 3
700 0 0 0 0
600 - o5t {1 05 05 { 05
T son}
£ = 1 1 1 1
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@ S 15 15 15 115 h
E 300+ g
s & o2 2 2 2
2 200¢
100 25} {1 25 25 {1 25
0 : i : i 3 3 3 3
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Frecuencia (Hz) Desplazamiento Maormalizado

Figura 3.12: a) Curvas de dispersion, para varios modos, para un modelo de tres capas y un
semi-espacio (h1=5 m, h=10 m, hs=20 m, vs1=50 m/s, vs;=200 m/s, Vs3=500 m/s, y vs2=800 m/s).
b) desplazamientos verticales y horizontales para los primeros 4 modos de vibracion a 15 Hz.
(Humire, 2013).

Estos métodos consisten basicamente en registrar las ondas sismicas generadas
por una fuente activa (golpes, explosiones) o por fuentes pasivas (vibraciones
ambientales), y a partir de ellas, obtener el perfil de velocidades del suelo en
profundidad, mediante un proceso de inversion. En particular, los métodos utilizados en
esta investigacion buscan obtener la velocidad de onda de corte, o V,, parametro que

permite caracterizar de forma dindmica el comportamiento de un suelo.
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Figura 3.13: Velocidades de fase para distintas longitudes de onda en: A) semi-espacio

homogéneo, B) medio estratificado (Humire, 2013).

Al igual que los otros meétodos utilizados en esta investigacion, el método
sismico es de caracter no invasivo, y por lo tanto sus resultados involucran un cierto
grado de incertidumbre, que debe ser acotado con informacion geologica y de otros

métodos disponibles.

En relacidn a la caracterizacion de una cuenca sedimentaria, si la energia y los
arreglos dispuestos en terrenos son suficientes, eventualmente serd posible obtener
perfiles de velocidad de corte que alcancen valores representativos de roca, y que por lo
tanto, complementen la informacion correspondiente a la geometria de la cuenca. Sin
embargo, si los espesores de sedimento son importantes, es posible que la energia no
alcance longitudes de onda lo suficientemente grandes para definir el basamento. En la

figura 3.14 se muestran algunos valores representativos de Vs para sedimentos y rocas.
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Figura 3.14: Clasificacion de suelos segun Vs. a) Tabla de valores representativos de Vs para

suelos y rocas (Zaslavsky, 2012), b) clasificacion de suelos segin Vs 3z (velocidad promedio en

los 30 metros superiores de suelo) descrita en el Decreto Supremo N°61 de la norma NCh433.

De todas formas, el principal uso de estos métodos, en esta investigacion, tiene
que ver con la caracterizacion de los sedimentos, en términos de sus propiedades

elasticas. Esto permitird entender, una vez definida la geometria, como se comporta el

sitio de manera dindmica ante eventos sismicos.

Estos métodos se pueden clasificar en dos grandes grupos

e Meétodos activos: Los métodos activos son aquellos en donde se excita el medio a
partir de una fuente de energia artificial, generando una perturbacion en superficie
(ondas sismicas) la cual es registrada a partir de receptores (gedfonos, o
sismometros). Esta fuente de energia puede ser un golpe con martillo, o alguna masa
que cae desde cierta altura, explosiones, etc. Estos metodos se basan en la
propagacién de frentes de onda plano, supuesto que no se cumple cerca de la fuente.
Para considerar este efecto Park, Miller & Xia. (1999) propone que la distancia entre
la fuente y el primer recepto (x;) debe ser mayor a la mitad de la maxima longitud de

onda que se quiera registrar:
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X, = 0.5 Aiy (3.41)

El mismo autor propone la existencia de una frecuencia maxima (o longitud de onda
minima, A,,,) hasta la cual se puede medir la velocidad de fase, debido a
interferencias entre las ondas superficiales y ondas de cuerpo de alta velocidad. Esa
longitud de onda minima tiene relacion con el espesor del primer estrato que se

quiera modelar (H,), donde:
H; > 0.5 Apin (3.42)

Una de las principales limitantes del método, es la necesidad de una gran cantidad de

energia para llegar a receptores lejanos, y con esto alcanzar frecuencias mas bajas.

e Maétodos pasivos: Los métodos pasivos, se diferencian de los activos, en que no se
utiliza una fuente artificial para perturbar el medio, sino que se miden las vibraciones
ambientales, que pueden tener su origen en la actividad humana (trafico, por
ejemplo) o a fuentes naturales (oleaje, viento). El supuesto principal es que las
vibraciones ambientales se pueden considerar como una superposicién de ondas
superficiales que se propagan en todas las direcciones con una distribucion aleatoria

y uniforme (por ejemplo, Humire, 2013).

Como la fuente del método contiene informacidn en un amplio rango de frecuencias,
estos métodos pasivos permiten estudiar longitudes de onda mayores, pero tienen la
limitante de que no se conoce la direccion de propagacion del frente de ondas, por lo
que es mas adecuado realizar ensayos 2-D. De todas formas, algunos trabajos han
demostrado que se pueden obtener resultados satisfactorios trabajando con arreglos
lineales (Chavez-Garcia, Rodriguez & Stephenson, 2005; Park & Miller, 2008).

Los métodos utilizados en esta investigacion corresponden a arreglos 1-D y 2-D
de varios receptores que miden simultdneamente las vibraciones ambientales o las ondas
generadas por una fuente activa. Los analisis utilizados para el procesamiento de los

datos se describen a continuacion.
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3.3.3.1. Andlisis f-k (frecuencia namero de onda)

La hipdtesis fundamental del método es que el arreglo es atravesado por un frente
de ondas plano. ElI método involucra un paso desde el dominio del tiempo al dominio de
las frecuencias-nimero de ondas (f-k), utilizando transformada de Fourier sobre dos
variables independientes tiempo-espacio. Esta metodologia permite discriminar de mejor
forma el ruido (Foti, 2000). Ademas, es posible demostrar que los peaks en el espectro f-
k estan asociados a la propagacién de ondas superficiales (Foti, Lancellota, Socco &
Sambuelli, 2001).

3.3.3.1.1. Andlisis f-k para métodos activos

La teoria asociada al método se muestra en el Anexo C.2.1.

Una vez estimados los numeros de onda para cada frecuencia se puede obtener la
curva de dispersion a partir de los parametros de la ecuacion C.24 (Foti, 2000), la cual
queda determinada por las zonas de mayor energia en el espectro f-k (figura 3.15).

3.3.3.1.2. Andlisis f-k para métodos pasivos

Al igual que en el caso activo, este analisis permite generar un espectro de
energia cuyos valores méximos, para cada combinacion de f y k, entregan la velocidad
de fase.

La curva de dispersion, en este caso, se calcula al ajustar una distribucion normal
a los resultados para distintas ventanas de tiempo (figura 3.16), de tal modo que para
cada frecuencia, el promedio corresponde a la lentitud (o velocidad de fase) y la
desviacion estandar de la distribucién corresponde a la misma de la curva de dispersion
(Humire, 2013).
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Figura 3.15: Resultados f-k: a) espectro f-k; b) curva de dispersién (obtenida de Humire, 2013)
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Figura 3.16: Distribucién normal ajustada a los datos para distintas ventanas de tiempo (Humire,
2013)

3.3.3.1.3. Muestreo en tiempo-espacio

En relacion al muestreo en tiempo, la teoria se desarrolla para un muestreo
continuo lo que no es factible en la practica, por lo tanto, se debe realizar un muestreo
discreto. Esta discretizacion temporal puede traer problemas de aliasing (producto de un
muestreo erréneo del espectro que mapea frecuencias incorrectas).
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Si el muestreo se realiza a intervalos regulares At la frecuencia maxima que se

puede registrar corresponde a la frecuencia de Nyquist, es decir:

1
fNyquist = m (3.43)

Todas las frecuencias mayores sufrirdn aliasing, y la respuesta en dichas
frecuencias no sera bien representada. Por lo tanto, la maxima frecuencia que se puede

muestrear con cierto At corresponde al valor resultante de la ecuacion 3.43.

Por otro lado, con respecto al muestreo en el espacio, este también es discreto por
lo que, para evitar problemas de aliasing espacial, se debe limitar la separacién minima
de los receptores. Para arreglos lineales, la condicion es que haya al menos 3 puntos por
longitud de onda, por lo tanto la longitud de onda minima que se podra resolver

corresponde a:
Anin = —— (3.44)

Donde d,,;;,, €s el espaciamiento minimo entre ge6fonos.

Ademas, pueden existir problemas de resolucion espacial relacionados con la
distancia maxima del arreglo. Asi, la longitud de onda méaxima que se puede explorar es:
Dméx

Anax = T (3.45)

Donde D,,s, corresponde a la apertura del arreglo. Si el arreglo es bidimensional,
estas relaciones no son tan directas. En la figura 3.17a se muestra un ejemplo de
respuesta para un arreglo bidimensional (descrito en Humire, 2013). La resolucion tiene
que ver con el ancho del 16bulo central, el cual depende de la separacion maxima del

arreglo de manera inversa. Autores como Wathelet (2005) han fijado el valor de k,,,;,, =

2T

como el valor donde el 16bulo central alcanza la mitad de su amplitud maxima. Por

max
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2 .o .
otro lado, ks = ,1_” lo fijan como aquel valor en que un peak local supere la mitad

mmn

del peak del I6bulo central. Este Gltimo tiene que ver con el aliasing espacial.
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Figura 3.17: Respuesta arreglo bidimensional. a) Funcién de respuesta para un arreglo circular,

b) limites tedricos calculados para el mismo arreglo (Humire, 2013).

3.3.3.2. Método de autocorrelacion espacial (SPAC)

El método de autocorrelacion espacial (SPAC) fue desarrollado por Aki (1957), y
supone que el campo de ondas que componen las microvibraciones es un proceso
estocastico, tanto en tiempo como en espacio. La esencia del método recae en que
cuando se tienen registros de estaciones sismicas espaciadas a una distancia constante,
formando pares de estaciones en diferentes direcciones, es posible procesar las sefales y
estimar la velocidad de fase de las ondas que atraviesan el arreglo, sin considerar la
direccién de propagacion del frente de ondas (Chavez-Garcia et al., 2005).

La teoria asociada al método se encuentra en el anexo C.2.2 De la teoria, se

define el coeficiente de autocorrelacion espacial p(r, @, w,) coOmo:

(]5(7”, @, wO) —
¢(OJ P, wO)

os| Do cos(6 — ¢)] dw (3.46)

p(r, @, wo) = @)

De aqui se puede ver que la razén decrece mas rapido con el aumento en la
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frecuencia para una propagacion alineada con los geofonos (6 = ¢), mientras que es
constante e igual a 1 cuando la propagacion es normal al par de receptores. Ademas,
como se muestra en la figura 3.18, distintas funciones de autocorrelacion (a distintos

radios) describen el sitio, debido a la relacion de v con la estratificacion.

Bettig (2001) incorpora ciertas mejoras al método, principalmente relacionadas a
corregir imperfecciones en los arreglos, donde la distancia entre varios pares de
receptores no es exactamente la misma. Un ejemplo de arreglo imperfecto se muestra en
la figura 3.19.
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Figura 3.18: Respuesta funcion de autocorrelacion. a) Estratificacion de un sitio, b) curva de
dispersion asociada, c) curvas de autotocorrelacion que describen el sitio (modificado de Saez,
2014)

Finalmente, Chavez-Garcia et al. (2005) propone el uso del método SPAC en
arreglos lineales. Para esto, en vez de realizar un promedio azimutal de los coeficientes

de correlacién, propone la medicion durante un largo periodo de tiempo. Esto Gltimo
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bajo el supuesto de que el frente de ondas de las vibraciones ambientales es isotrdpico,
es decir, se propaga en todas las direcciones con similar amplitud. Usando perfiles

lineales, obtuvo resultados consistentes con otros métodos de exploracion.

3.3.3.3. Método de la razon espectral H/V (método de Nakamura)

El método fue propuesto en sus inicios por Nogoshi & lgarashi en 1971, y
desarrollado por Nakamura (1989). Consiste en estimar la razon entre los espectros de
amplitud de Fourier (H/V) de las componentes horizontales (H) y verticales (V) de las
vibraciones de ruido ambiente en una estacion individual. Las fuentes generadoras de
estas vibraciones, en suma, producen una solicitacion dinamica aleatoria lo que genera
que un depdsito de suelo tienda a vibrar en su frecuencia predominante (Pastén, 2007).
Esta frecuencia corresponde a aquella donde se ubica el peak de la razon espectral H/V.

Para esto, se ocupan los registros medidos en las 3 direcciones.

La hipotesis del método es que la energia de los microtemblores consiste
basicamente en ondas de Rayleigh, y la medicidn se realiza en una estructura tipo suelo-
basamento. Con esto se asume que cualquier amplificacion del movimiento en la
superficie es debido a las capas de suelo ubicadas sobre el basamento (Pasten, 2007). La

teoria se muestra en el anexo C.2.3.

En la figura 3.20 se muestra un ejemplo del resultado de este método. La
frecuencia donde ocurre la mayor amplitud espectral corresponde al periodo
fundamental segin Nakamura, pero hoy en dia hay consenso en que corresponde al
periodo predominante, i .e. hasta el contraste de impedancias que controla la vibracién

del sitio y no necesariamente hasta la roca
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An example of irregular imperfect array
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Figura 3.19: Arreglo imperfecto SPAC. Arreglo circular imperfecto de 16 receptores (arriba). 8
sub-arreglos semi-circulares que agrupan pares de receptores que se ubican a una cierta distancia
definida por un anillo de radio r, en una arreglo perfecto (medio). Caso de un arreglo imperfecto
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(abajo). Fuente: Bettig et al. (2001)
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Figura 3.20: Resultado obtenido por el método de Nakamura (H/V).
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La amplitud de la razdn espectral entrega una idea del contraste de rigidez entre
el suelo y el basamento (mayor amplitud, mayor contraste), pero no corresponde al valor
de amplificacion del sitio aun cuando se relaciona bien con el contraste de impedancias
predominante. Ademas, si se conoce el perfil de velocidades de corte en profundidad o
se tiene informacidn estratigrafica, se puede estimar el espesor de sedimentos mediante

la siguiente expresion:

4H

T=T
A

(3.47)
Donde V; corresponde a promedio armdnico de la velocidad de corte del suelo,

hasta el contraste de impedancias dominante.

3.4. Comportamiento dinamico de los suelos

La sefial sismica en superficie estd influenciada de manera importante por la
fuente y por los efectos en la trayectoria, sin embargo, la propagacion de las ondas
sismicas (anexo B) en estratos superficiales de suelo pueden generar grandes
amplificaciones debido al contraste en velocidad entre depdsitos aluviales y el
basamento o materiales mas rigidos, fenémeno conocido como efectos de sitio (Semblat
& Pecker, 2009). Este fendmeno puede incrementar considerablemente el impacto de un
terremoto. Un ejemplo tipico de este problema, y uno de los primeros en exponerlo fue

el sismo de Michoacén, México, el afio 1985 (figura 3.21).
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Figura 3.21: Registro de aceleraciones en el terremoto de Michoacan de 1985 (Semblat &
Pecker, 2009)

1) lem

La figura 3.21 muestra que en el centro de Ciudad de México (estacion SCT) la
aceleracién maxima del suelo (PGA) fue de 0.2 g, casi 5 veces mas que en la estacion
més cercana UNAM, ubicada cerca de la roca, e incluso mayor a la registrada en la
estacion Campos, muy cercana a la zona epicentral. La amplificacion sufrida tiene que

ver con el depdsito arcilloso de gran espesor sobre el cual esta fundada la ciudad.

El objetivo por tanto es evaluar la respuesta de depdsitos de suelo sometidos a

condiciones de carga sismica.

3.4.1. Comportamiento del suelo ante cargas ciclicas

En el célculo de la respuesta dinamica de un suelo se suele considerar al
movimiento sismico como una onda de corte que se propaga en la vertical (por ejemplo,
Séez, 2014). Un ejemplo de secuencia de carga a la que se somete el suelo en estas

condiciones se presenta en la figura 3.22.
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Figura 3.22: Secuencia de carga idealizada de un sismo (Saez, 2014)

Donde K, corresponde al coeficiente de empuje del suelo en reposo, y a, es el
esfuerzo vertical efectivo. Debido al sismo, el elemento de suelo sufre un esfuerzo de
corte que se materializa en el pardmetro , y ademas aparece una deformacion de corte
simple o distorsion y, la cual, si el material es elastico, no induce cambios de volumen.

Esta distorsion se expresa como:

ou

=5 (3.48)

14

Donde Su representa la deformacion horizontal del elemento de suelo, y h su

altura.

Con el fin de medir las propiedades que describen el comportamiento dindmico
del suelo, se intenta reproducir la solicitacion real de forma experimental, es decir,
reproducir la curva de esfuerzo en funcion de la deformacion (tr = f(y)), como se

muestra en la figura 3.23.

La figura 3.23 muestra que para un ciclo cerrado el comportamiento de los suelos
estd caracterizado por un ciclo de histéresis (ej. Saez, 2014). En la medida que la
deformacion aumenta, el area encerrada por el ciclo crece, y se hace cada vez mas
horizontal. En términos préacticos, cada ciclo se caracteriza por dos parametros: el
modulo secante G (recta que une los extremos opuestos del ciclo), y el coeficiente de
amortiguamiento S, el cual es una medida del area encerrada normalizada con respecto a

la energia elastica de deformacion, y por consiguiente, caracteriza la energia disipada
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por el material en cada ciclo.

//

Figura 3.23: Relacion histerética de esfuerzo deformacion para dos amplitudes de distorsion
(Seed et al., 1986)

La dependencia de estos parametros con la distorsion se caracteriza por medio de

las curvas de degradacion de rigidez, e incremento del amortiguamiento (figura 3.24).

log 4

Figura 3.24: Curva de degradacion de rigidez normalizada por G_méax (rojo), y curva de

incremento del amortiguamiento (negro) (Séez, 2014).

La variacion de G con la distorsion se ve muy influenciada por el tipo de suelo.
Esta informacion se puede obtener mediantes curvas de literatura, 0 mediante ensayos de

laboratorio a muestras de suelo.
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4. CAMPANA DE TERRENO

En este capitulo se presenta la metodologia aplicada en la zona de estudio con el
objetivo de determinar la geometria y las propiedades petrofisicas de la Cuenca de
Mejillones. En la zona de estudio, se realizaron tres campanas de terreno, entre Julio del
2014 y Marzo del 2016, en donde se efectuaron distintos experimentos geofisicos, cuya

aplicacion, metodologia y procesamiento se explica a continuacion.

4.1. Método gravimétrico

El método gravimétrico permite determinar el contraste en densidad entre la
cobertura sedimentaria y el basamento que lo subyace. Como las densidades de los
sedimentos, al ser mas porosos son menores a las de roca, se espera que este contraste
sea negativo, por lo cual se espera encontrar un defecto de masa en la cuenca de
Mejillones. Por esta razon, la gravimetria permitira, definir la geometria del contacto

suelo-basamento, y, en conjunto con otros métodos, la profundidad de este ultimo.

Se realizaron un total de 65 mediciones de gravedad, en dos campafias distintas
(Julio 2014 y Julio 2015) distribuidas principalmente de forma areal entre el Morro de
Mejillones y la Cordillera de la Costa en direccion W-E y aproximadamente 5
kilometros al sur desde el pueblo de Mejillones, como se aprecia en la figura 4.1. Dentro
de estas mediciones se realizaron 3 perfiles con una direccion perpendicular a la traza de
la Falla de Mejillones (E10°S), con puntos espaciados a 500 metros y con un largo
promedio de 7 km. Ademas, del total de estaciones, se efectuaron 8 mediciones de roca,
6 en el limite oeste de la cuenca y 2 en el flanco este, con el objetivo de determinar el
campo gravimétrico regional. De manera adicional, en estos 8 puntos se obtuvieron
muestras de roca a las que se les midio la densidad, para estimar un valor representativo

de basamento.

El equipo utilizado para ambas campafias consiste en un gravimetro digital

(medicion relativa) Scintrex CG-5 con una resolucion de 5 uGal, donde el dato en cada
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punto se calcul6 a partir del promedio de dos mediciones de 1 minuto cada una (que a su
vez representan el promedio de 60 mediciones directas). La posicion y la altura
topografica, esta ultima fundamental en el proceso de los datos, se obtuvieron a partir de
un GPS diferencial Trimble R4, con mediciones de 4 minutos. Los datos de GPS fueron
procesados utilizando una base de GPS ubicada a 35 km de la zona (proyecto IPOC),
obteniéndose errores inferiores a los 10 cm, lo que se traduce en valores menores a 0.1

mGal asociados a efectos de altura.
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Figura 4.1: Puntos de gravedad medidos entre las camparfias del 2014 y 2015 (circulos de color

amarillo)

4.1.1. Proceso de los datos

Una vez recopilados los datos se procede a asociar los valores de cota y posicion
a los de gravedad. Posteriormente, se efectda un proceso caracteristico del método en el
software Oasis Montaj, que consiste en eliminar todo efecto externo al problema que se
quiere estudiar, que en este caso corresponde a las anomalias asociadas a la diferencia de
densidad del relleno sedimentario con respecto al basamento, por lo que se realizan una

serie de correcciones a los datos, que se explican mas adelante. El valor de densidad de
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basamento se fijo en 2.67 g/cm?® a partir de las mediciones a las muestras obtenidas y
valores propuestos en otros trabajos en la zona (Cafiuta & Fonseca, 2001).

Las correcciones aplicadas son:
e Correccion por deriva instrumental y valor absoluto

El equipo utilizado es un gravimetro digital donde el valor medido es relativo a
las propiedades del equipo. La mayoria de estos instrumentos, incluido el usado en este
proyecto, basan su funcionamiento en una masa de referencia colgando de un resorte,
cuyo alargamiento se relaciona con la gravedad en el punto. Si bien el equipo se
encuentra aislado, de todas formas existen variaciones en las mediciones asociadas a
cambios de rigidez del resorte con la temperatura. Por esta razon es que el dato debe ser
corregido segun la hora en que se registro. Para esto se realizan mediciones en un punto
base, al inicio y al término de cada jornada, para detectar esta variacion, la cual se asume

lineal. El valor de deriva a cierta hora (g eriva), S€ resta a los datos.

Por otro lado, como la medicién es relativa, el dato debe llevarse a un valor
absoluto. Esto se logra realizando una medicién con el equipo en un punto de gravedad
absoluta conocida, donde la diferencia entre ambos valores se suma al resto de los
puntos. En este proyecto se utilizé el punto ubicado en las dependencias de la
Universidad Catolica del Norte, en la ciudad de Antofagasta.

e Correccidn por mareas

La atraccion gravitacional que generan la Luna y el Sol en la Tierra genera
variaciones en las mareas dentro del dia, que se traducen en cambios en la gravedad
medida, cuya amplitud dependera del lugar y de la hora de registro. Estas variaciones
son de periodo largo (del orden de 12 horas) y sus amplitudes no suelen superar los 0.3
mGal (Blakely, 1995), que dependiendo del detalle requerido, pueden ser importantes.
En este caso, el equipo entrega ese valor en cada medicion a partir de la variable ETC
(Earth Tide Correction). EI ETC debe ser restado.
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e Correccion por Geoide de referencia

Entre los efectos que deben ser eliminados, esta la atraccion gravitacional
generada por la masa de la Tierra promedio sin anomalias laterales. Esta correccion
considera el efecto generado por un elipsoide hasta el nivel del mar promedio (Geoide),
por lo que al aplicarla quedan expuestas las variaciones laterales de densidad en la
corteza y el manto. Como la tierra no es una esfera perfecta sino mas bien un elipsoide
(con un radio menor hacia los polos), las variaciones dependeran de la latitud en la que
se registre la gravedad. Existen varios modelos de Geoide que entregan un valor tedrico
de gravedad segun la ubicacion. En este caso se utiliz6 el modelo del World Geodetic

System 1984 (WGS84) que se expresa en la ecuacion 4.1

1+ 0.00193185138639 seno(®)?>
Ggeoiae = 978032.67714 [mGal]  (4.1)
/1 —10.00669437999013 seno(®)?

Donde @ es la latitud en radianes. Este valor debe ser restado a la observacion.

e Correccion por aire libre (Free Air)

De acuerdo a la teoria de potencial gravitatorio, la gravedad disminuye con la
distancia a la fuente, por lo que una vez restado el Geoide, mediciones realizadas a una
elevacion mayor con respecto al nivel del mar entregaran valores inferiores a lo esperado
en el punto. Esta correccidon considera que no existe nada entre el nivel del mar y el
punto de observacion. Este efecto debe ser sumado y su valor se calcula a partir de la
ecuacion 4.2, aproximando la Tierra como uniforme y esférica, usando valores promedio
de Masa y Radio del planeta a nivel del mar (Telford & Sheriff., 1990).

Jra = 0.3086 h [mGal] 4.2)

Con h la altura con respecto al nivel del mar expresada en metros.
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e Correccion de Bouguer

Una vez eliminados los efectos de la Masa de la Tierra y la altura topografica, se
debe descartar el aporte gravitacional de las masas existentes entre el Geoide de
referencia y el punto de observacion. Estas masas son consideradas como un bloque
homogéneo de extensién infinita y espesor igual a la altura sobre el nivel del mar. La
aproximacion de bloque infinito se calcula a partir de la ecuacion 4.3 (Telford &
Sheriff., 1990).

Ivouguer = 2nGph (4.3)

Reemplazando valores se obtiene (G = 6.67384x10"* Nm?/kg?, constante de

gravedad),

Ivouguer = 0.0419 ph [mGal] (4.4)

Donde h es la altura en metros sobre el nivel del mar, y p la densidad promedio
de la corteza en g/cm?. En este trabajo se utiliz6 un valor de 2.67 g/cm?. Este efecto debe

ser restado.
e Correccion topografica

La correccién anterior utiliza una aproximacion de bloque infinito que funciona
bien en zonas relativamente planas, pero cuando la topografia es irregular, las
variaciones pueden ser importantes. Valles o altos topograficos generan una atraccion
adicional, opuesta en direccién, que se traduce en valores inferiores a los reales, por lo
que esta correccion se utiliza para contrarrestar este efecto. En este estudio, se utilizé un
modelo de cotas con resolucion horizontal de 30 metros para estimar este efecto,
mediante el mddulo Terrain Corrections del software Oasis Montaj. El valor obtenido

debe ser sumado (gopo)
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Al valor resultante de la ecuacién 4.5, tras aplicar todas las correcciones
anteriores a la gravedad observada, se conoce como anomalia de Bouguer (Agp)
(Telford & Sheriff., 1990).

Agb = Yobs — ETC — Yderiva — Ygeoide + 9fa — Ybouguer + YGtopo [mGal] (4-5)
e Efecto regional

El efecto regional involucra las variaciones de gravedad generadas por
configuraciones externas al problema que se quiere estudiar, principalmente la
compensacion isostatica asociada a grandes concentraciones de masas (altos
topograficos, cordilleras), e irregularidades en el basamento rocoso (cambios de
litologia). En el primer caso, el exceso de masa generado por grandes cordilleras se ve
compensado por deficiencias de masa en profundidad con respecto a la densidad del
manto, reflejado por un aumento del espesor de la corteza bajo ella. Estas deficiencias de
masa generan una disminucion de la gravedad, que en el caso de Chile tiende a ser hacia
el este, debido al efecto de la raiz cortical de la Cordillera de los Andes (Tassara y
Yafiez, 2003). Estos efectos suelen ser de amplitudes y longitudes de onda importantes.
En el segundo caso, variaciones litologicas en el basamento rocoso, pueden generar
anomalias gravimétricas de segundo orden debido a las diferencias de densidades que

pudiesen existir entre ellas.

En esta investigacion para la zona estudiada, debido a la extension lateral (15-20
kilometros) de la Cuenca y a la distancia con respecto al margen andino, se aproximo el
efecto regional como un plano inclinado entre las mediciones de roca efectuadas en
ambos bordes del relleno sedimentario. Esto bajo el supuesto de que el basamento es
homogéneo en densidad bajo la cuenca, por lo que las mediciones realizadas en roca
deberian generar una anomalia cercana a cero. Este supuesto se valida a partir de las
mediciones de densidad de las muestras obtenidas y en base a la informacion geoldgica
disponible. Una vez restado este plano, las anomalias residuales se asocian directamente
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a las diferencias de densidad entre el basamento y el relleno sedimentario sobre este, que
es el objetivo de la gravimetria en este estudio.

Posteriormente, una vez obtenida la anomalia residual, se procede a modelar una
cuenca que se ajuste a esta anomalia, con el fin de obtener un modelo 3D de profundidad
al basamento en la zona de estudio. Para esto es necesario determinar una densidad
caracteristica del relleno sedimentario. La geometria de la Cuenca est4 dada por la forma
de la anomalia residual, sin embargo la potencia estimada de los sedimentos va a
depender del contraste en masa definido con respecto al basamento. Para definir dicho
contraste se utilizé informacién de columnas estratigraficas (Gonzalez, 2013), valores
medidos de densidad de suelos caracteristicos de mejillones (Nazar et al., 2016), y los
datos obtenidos a partir de los otros métodos geofisicos realizados en esta investigacion
(sismicos y magnetotelurico), que permiten acotar la profundidad y la densidad de los

sedimentos.

Definido este valor de contraste en masa, el modelo de basamento se obtiene a
partir de una rutina MatLab®, implementado en Yariez et al. (2015), la cual toma como
punto de partida una columna de suelo aproximada a partir de la teoria de placa infinita,
y luego realiza una serie de iteraciones en donde varia esa columna en residuos,
calculando el efecto gravitatorio de un prisma hasta converger a la gravedad medida en

cada punto.

4.2.  Método magnetotellrico

El método magnetoteltrico permite estimar el perfil de resistividad eléctrica en
profundidad, y definir contrastes entre zonas conductoras y resistivas. En general, el
nivel de conductividad esta asociado a fluidos, por lo que es valido asumir que los
valores de resistividad en zonas de basamento sano, seran altos, o mayores que un suelo,
debido a la nula permeabilidad de la roca. Por lo tanto, el objetivo de este método en la
presente investigacion es obtener un contraste de resistividad que permita distinguir el
contacto suelo-basamento, definiendo la geometria de este contacto, y su profundidad.
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Ademas, el método permitira, eventualmente, diferenciar mas de un estrato dentro de lo

considerado como relleno sedimentario.

Se realizaron un total de 17 estaciones de magnetotelUrica (MT) distribuidas en
dos perfiles ortogonales entre si, uno perpendicular (E10°S) a la falla Mejillones, de 5
kilometros aproximadamente, y otro paralelo a la Falla (N10°E) de casi 3 kilometros de
extension. Las estaciones estaban espaciadas entre ellas 500 metros en promedio y su
disposicion se muestra en la figura 4.2. La campafia de MT se llevo a cabo entre los dias
28 de Febrero y 4 de Marzo del 2016.
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Figura 4.2: Estaciones de magnetotelurica (rombos de color verde).

Para este método se utilizaron 5 equipos ADU-07e de la marca Metronix, los
cuales se instalaban en el punto de estudio y se dejaban midiendo por varias horas, hasta
su posterior retirada. Todas las estaciones fueron programadas para medir una
determinada configuracion de frecuencias, desde frecuencias altas (32 kHz) hasta
frecuencias bajas (128 Hz). Frecuencias altas (periodos de tiempo bajos) estan pensadas
para obtener informacion de las capas mas someras, y al medir datos a espacios de
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tiempo muy pequefio se requiere de pocos minutos para generar una buena estadistica.
Al contrario, frecuencias bajas (periodos largos) estan orientadas a grandes
profundidades y se necesitan de varias horas de medicion para generar una estadistica
solida. En el caso de la banda de 128 Hz, el largo de registro varia entre 24 y 48 horas.

La configuracion utilizada para todas las estaciones se presenta en la tabla 4.1

Tabla 4.1: Configuracion de las mediciones a realizar en los puntos MT

Frecuencia de muestreo (Hz) Tiempo de medicion

32768 1 minuto
32768 2 minutos
16384 4 minutos

4096 10 minutos
1024 30 minutos
32768 2 minutos
16384 4 minutos

128 24-48 horas

Cabe destacar que previamente en la misma zona, como parte de esta
investigacion, se realizaron 30 puntos de Transiente Electro Magnético (TEM) en la
camparfia de Julio 2015, cuya teoria, distribucion en la zona, y resultados se incluyen en
el Anexo A. De la totalidad, 8 puntos fueron utilizando un loop transmisor de 200 m
(mayor penetracion), y el resto de 50 m. La idea inicial de este experimento era alcanzar
resistividades atribuibles al basamento, sin embargo, la penetracion del método no fue
capaz de alcanzar las profundidades deseadas, debido principalmente a la presencia de
un estrato muy conductor (resistividades inferiores a 1 ohm-m) el cual no fue posible

atravesar.

La profundidad de investigacion alcanzada en la zona con TEM varia entre 100 y
150 metros, y en ningun caso se alcanza a salir de la banda controlada por el estrato
conductor, aun cuando se registra hasta los 60-90 milisegundos de periodo. Para lograr
Ilegar mas profundo con el método, se requiere aumentar el tamafio del loop, inyectar

mas corriente (mas baterias), y muestrear mas alla de los 100 ms, condiciones que hacen
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muy dificultoso el TEM en términos logisticos y econdmicos, por lo que se decidid
realizar un nuevo experimento eléctrico, pero ahora utilizando MT. Este dltimo, esta
disefiado para alcanzar profundidades mayores (del orden de kilometros), debido a que
es posible muestrear un rango mayor de frecuencias, y la fuente es natural, lo que
implica un menor costo logistico, sin embargo, segun las condiciones del medio, el

tiempo de medicion puede ser mucho mayor.

Con respecto a la banda de 128 Hz, su largo de registro influye de manera
importante en las profundidades maximas a explorar (ecuacion 3.27). Considerando los
resultados del TEM, al ser el medio muy conductor, y como se desean explorar
profundidades de minimo 1 kilémetro, siguiendo la ecuacion del skin depth (ecuacion
3.14) se necesitan alcanzar periodos del orden de 100 segundos, lo que implica medir
muchas horas. Las horas registradas en cada sitio para la banda de 128 Hz se muestran
en la tabla 4.2, donde la minima duracion fue de 21 horas, a excepcion de la estacion 18

gue se dejé midiendo solo 4 horas por temas logisticos

El arreglo dispuesto en terreno en cada estacion se muestra en la figura 4.3.
Consiste en 2 pares de electrodos, ubicados en direccion N-S y W-E, los cuales miden
las componentes de campo eléctrico en dichas direcciones, con distancias dipolares dx y
dy, respectivamente. En esta campafia se utilizaron distancias dipolares que varian entre
70 y 100m. Ademas, se disponen 2 bobinas magneticas orientadas N-S, W-E y una
tercera bobina enterrada en direccion vertical, las cuales miden el campo magnético en
las tres direcciones. Se utilizaron bobinas de la marca Metronix de modelos MFS-06e y
MFS-07e, donde las primeras cubren un rango de 0.0001 Hz a 10 kHz, mientras que las
segundas de 0.001 Hz a 50 kHz.

4.2.1. Proceso de los datos

El proceso de los datos se realiza con el software Mapros®, desarrollado por
Metronix. Los archivos de entrada corresponden, en primer lugar, a las series de tiempo

de los campos eléctricos y magnéticos medidos para cada frecuencia de muestreo. En
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segundo lugar, se requieren las curvas de calibracién de las bobinas magnéticas, distintas
para cada bobina, y que convierte el valor de voltaje a unidades de campo magnético
para cada frecuencia. Finalmente, se ingresa la geometria del arreglo. En la figura 4.4 se
muestra un segmento de los primeros 2 segundos de la serie de tiempo de la estacion 13

para una frecuencia de muestreo de 1024 Hz.

Tabla 4.2: Duracion de la medicion de 128 Hz para todas las estaciones

Tiempo ~
Estacion| Inicio 128 Hz Final 128 Hz (Horas)

2 2-3-16 15:16 3-3-16 15:36 24
3 2-3-16 17:26 3-3-16 17:01 24
4 2-3-16 23:02 4-3-16 13:34 39
5) 3-3-16 16:23 4-3-16 20:47 28
6 3-3-16 17:46 4-3-16 21:19 28
7 3-3-16 18:51 4-3-16 21:58 27

1-3-16 23:21 3-3-16 14:25 39
9 1-3-16 17:17 2-3-16 20:32 27
10 29-2-16 23:09 1-3-16 21:18 22
11 29-2-16 14:03 1-3-16 15:16 25
12 28-2-16 23:40 29-2-16 21:09 21
13 28-2-16 22:23 1-3-16 13:08 39
14 1-3-16 14:00 3-3-16 12:11 46
15 28-2-16 18:44 1-3-16 11:04 40
16 1-3-16 13:28 2-3-16 13:12 24
17 1-3-16 15:46 2-3-16 15:26 24
18 3-3-16 14:33 3-3-16 18:35 4
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Figura 4.3: Disefio del experimento MT

Luego, se inicia el proceso de los datos para cada banda de frecuencia medida, lo
que arroja como resultado valores de resistividad aparente y fase para una ventana de
frecuencias determinada que es funcion del muestreo y largo del registro de la serie de
tiempo. En primer lugar se escogen ventanas de tiempo de un cierto largo o cantidad de
puntos (ancho de la ventana de la transformada de Fourier o FFT length). Para cada
ventana, la informacion en el tiempo se lleva al dominio de las frecuencias mediante la
transformada rapida de Fourier. Posteriormente se procede a calcular las componentes
del tensor de Impedancias Z;; de la ecuacion 3.17. Separando la ecuacion matricial del

tensor de impedancia (ecuacion 3.17), se obtienen las ecuaciones 4.6 y 4.7.
Ex(W) = Zyx (W) Hy(W) + Zyyy (W) Hy, (W) (4.6)
Ey(W) = ny(W) Hy(w) + Zyy(W) Hy(W) (4.7)

Multiplicando las ecuaciones anteriores por algun par de variables como por

ejemplo H, y H,, y despejando los términos Z;; se obtienen las ecuaciones 4.8-4.12
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Figura 4.4: Primeros 2 segundos de las series de tiempo de los campos eléctricos y magnéticos
para la banda de 1024 Hz, en el sitio 13. Los resultados se muestran en unidades de mili-Volts
(mV)

< EyHy >< HyH, > — < ExH, >< H.H), >

< EyHy >< HyHy > — < EyHy >< HeH, >

Loy = 49
<E,H, ><H,H, >—-<E,H, ><H,H, >*

Z,, = 2% ylity — yily xlty (4.10)
< EyH, >< HyH, > — < EyH, >< HyH, >

yy = DET (4.11)

DET = < HyH, >< HyH, > — < HyH, >< H/H, >* (4.12)

Donde el superindice * corresponde al conjugado del valor complejo.

Este calculo no se hace para todas las frecuencias, si no que se eligen frecuencias
de evaluacién f;, que concentran la informacion de un intervalo alrededor de ella. En
general, se toman entre 6-10 valores por década. Por lo tanto, cada término <A B>

corresponde a un valor promedio dentro de un rango. Para esto se calculan valores de
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correlacion espectral cruzada y autocorrelacion suavizados por frecuencia. Estos se

definen de la siguiente manera:

k
< 4B > ()) =ﬁ Z %A(}' + m)B*(j + m) (4.13)
—k

m=-3

Posteriormente, se hace un promedio (stacking) con la informacion de todas las
ventanas disponibles dentro de una serie de tiempo. Asimismo se puede obtener la

funcién de transferencia geomagnética que relaciona los campos magnéticos en las tres

direcciones.
H,(w) = T,(w) * H,(W) + T,(w) = H,(w) (4.14)
< H,H, >*< H,H, > — < H,H, >*< H,H,, >x
T, = 4.15
- < HyH, >x< H,H,, > — < H,H, >*< H,H,, > 4.16)
DET
DET = < HyH, >< H,H, > — < H H, >< H,H,, >* (4.17)

Una vez procesado los datos se debe tomar en cuenta el fendmeno de corrimiento
estatico (static shift). Este fendbmeno consiste en variaciones en el tensor de impedancia
en todas las frecuencias a causa de distorsiones locales de las amplitudes de los campos
eléctricos (Simpson & Bahr, 2005). Esto se genera por cuerpos pequefios superficiales
que generan discontinuidades en la resistividad eléctrica. Dicho corrimiento estatico se
denomina asi porque no depende del tiempo, y por lo tanto solo afecta a la resistividad
aparente y no a la fase. Hay varias opciones para corregirlo, sin embargo, en esta
investigacion se aprovecharon los datos generados con el método TEM (Anexo A), en
puntos cercanos a los sitios de estudio. Este método no se ve afectado por el static shift,
por lo que se comparan las curvas de resistividad aparente de ambos métodos y se

traslada la curva correspondiente a MT. En general este efecto es mas importante en
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medios altamente resistivos, que no es el caso del sitio de estudio. En la figura 4.5 se
puede ver la comparacion de ambos métodos para el sitio 8, donde se ve que las curvas
calzan bastante bien, comportamiento que se mantiene en el resto de los puntos. Para el

MT se muestran ambas polarizaciones.
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Figura 4.5: Comparacion valores de resistividad entre el método TEM y MT para el sitio 8.

Un parametro importante en el proceso de los datos es el largo de la FFT o
ventana de datos (256, 512, 1024, 2048, 4096, 8192, 16384 puntos). Este parametro es
de suma importancia para la calidad de los resultados. Valores pequefios del ancho de
ventana entregan una baja resolucion limitando las frecuencias que se pueden estudiar, y
se alcanzan periodos menores. Ademas, si la ventana es menor, se incrementa la
estadistica y el promedio de las frecuencias vecinas es mas suave. En cambio, valores
mayores de ancho de la ventana entregan mejor resolucion y permite alcanzar periodos
de observacion mas grandes, con el compromiso de un incremento en el error
estadistico. En este estudio, se utilizaron valores de 4096 puntos y 16384 puntos en
funcién de la duracién de las series de tiempo en cada estacion. En la figura 4.6 se
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muestra una comparacion entre las curvas de resistividad aparente y fase del sitio 14
para 16384 y 2048 puntos.

Por altimo se eligen las frecuencias de evaluacion. En este caso, se utilizod la
opcion por defecto del software que utiliza 8 frecuencias por década, desde los 107 Hz

hasta los 10* segundos.

4.2.2. Inversion

La inversion de los datos se realizd mediante el software WinGLink®. El
objetivo es, mediante un proceso computacional, obtener valores de resistividad real en
el espacio a partir de los valores de resistividad aparente y fase obtenidos en el proceso
de los datos en cada estacion. Este proceso permite ir desde las observaciones
(resistividad aparente v/s frecuencia) al modelo de resistividad que los genera
(resistividad v/s profundidad). Debido a que existen multiples soluciones, el proceso
debe tomar en cuenta la geologia de la zona, informaciéon de otros métodos, y los
resultados de la inversion 1-D en cada punto. Ademas, se busca generalmente minimizar
la complejidad del modelo buscando uno mas suave que se adapte a los datos dentro de
cierto umbral, en vez de ajustarse lo mejor posible a los datos, lo que aumenta la

rugosidad del modelo y favorece la aparicion de artefactos o estructuras.

En este caso, el software utiliza un modulo de inversion bidimensional, basado
en el algoritmo NLCG (NonLinear Conjugate Gradients) desarrollado por Rodi &
Mackie (2001) de tipo no lineal, y que utiliza el método de gradientes conjugados para la
minimizacioén de la funcion objetivo. El programa invierte para una malla de diferencias
finitas 2-D definida por el usuario, de bloques de resistividad constante, extendida
lateralmente y en profundidad, y que incorpora la topografia.

El problema inverso se puede escribir de la siguiente manera, donde se busca

encontrar m, a partir de d:

d=F(m)+e (4.18)
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Figura 4.6: Curvas de resistividad aparente y fase resultantes del proceso en Mapros®. Arriba se
muestra el resultado para una ventana de 16384 puntos. Abajo, para 2048. Negro: modo XY.
Rojo: modo Y X.

Donde d es el vector de datos, m es el vector del modelo, e es el vector de error,
y F es la funcion del modelo directo (“Forward”). El largo de m corresponde a la

cantidad de bloques de resistividad constante presentes en la malla.

El problema inverso se resuelve minimizando una funcién objetivo definida por:
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o(m) = (d—F@m)) v-i(d - F(m)) + Am’L"Lm (4.19)

Donde V, L, y 4 son dados. V es una matriz definida positiva que cumple el rol
de varianza de e. L es una matriz que compre un rol estabilizador, y 1 es un parametro

de regularizacion positivo.

El detalle del algoritmo puede ser revisado en el trabajo de Rodi & Mackie
(2001).

4.2.3. Software WinGLink®

Los archivos de entrada del software son de extension .ascii y contienen las
componentes del tensor de impedancia, transferencia geomagnética, resistividad
aparente, fase, y sus respectivos errores, para cada frecuencia. Ademas se ingresan las
coordenadas y la altura topografica de cada sitio. Posteriormente se definen perfiles
lineales que involucren sitios cercanos. En este caso se definieron 2 perfiles, uno
perpendicular a la Falla de Mejillones, y el otro paralela a ella, tal como se muestra en la
figura 4.2.

Luego, se suavizan las curvas de resistividad aparente y fase para cada sitio, con
el modulo de edicion del software y se realiza una inversion 1-D (en sentido vertical)
con el método de Occam (Constable, C.S., Parker & Constable, C.G., 1987), como se

muestra en la figura 4.7, donde la curva continua corresponde al modelo de la solucion.

Finalmente se utiliza el médulo de inversion 2-D. Se cargan los datos del perfil a
estudiar y se genera la malla. La malla se crea automaticamente segin un rango de
resistividad de estudio, y posteriormente se modifica por el usuario. Dentro de los
parametros de la inversion que se pueden modificar, los mas importantes se describen a

continuacion:
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ajuste del modelo. A la derecha se muestra el modelo de resistividad real. La zona achurada en la

figura de la derecha corresponde a un modelo simplificado, ajustado a la curva.

e Datos utilizados en la inversion:

Se puede realizar la inversion incluyendo ambas polarizaciones (TE y TM) y la
funcién de transferencia geomagnética (Hz), o solo una de ellas. En este caso, se hizo
con todas las combinaciones, pero en general las curvas polarizadas magnéticamente
(TM) no eran consistentes y presentaban mucho error en los datos, por los que se
prefirid usar las curvas con polarizacion eléctrica (TE). Este efecto puede deberse a
cierta influencia de torres de alta tension, ubicadas en promedio a 4 km al este del area
de medicion (y a casi 1 km del punto 18), que afectan los datos magnéticos en direccion
N-S. Otra explicacion puede ser el efecto 3D que genera el mar (conductor importante) a

frecuencias bajas.
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e Uso de curvas reales o suavizadas.

En este trabajo se utilizaron las curvas suavizadas, minimizando de este modo la
influencia de ruido antropico, de redes de alta tension, antenas de celular, y proximidad

de la ciudad.
e Parametros de inversién suavizada:

El parametro importante es el valor T que controla el compromiso entre ajustarse
lo mejor posible a los datos y la suavidad del modelo. A mayor el valor de T mayor la

suavidad del modelo. Tras probar con varios valores se llegé a un valor de 3.
e Funcion de ponderacion:

Determinado por los valores a y £ tienen la funcion de controlar la informacion
estructural lateral y en profundidad. El factor g tiene incidencia en la rugosidad del
modelo en profundidad, y en el espesor de los bloques. Para este trabajo se utilizd un

valor de 3.

Una vez definidos los parametros se procede a realizar la inversion.

4.3. Método sismico

El método sismico permite estimar las propiedades elasticas y dindmicas de un
sitio. En particular, el objetivo de este método para la presente investigacion es obtener
un perfil de velocidades de onda de corte en profundidad, y con esto crear un modelo
petrofisico que sea representativo de la zona, con el fin de entender posteriormente su

comportamiento dindmico

La campaiia de terreno del método sismico se realizo en dos periodos distintos,
Julio 2015 y Febrero-Marzo 2016. En el primer periodo se realizaron distintos ensayos
activos con arreglos lineales distribuidos en dos perfiles, uno perpendicular a la Falla de

Mejillones y otro paralelo a ella, en la misma zona donde se ubicaban los sitios de MT,
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TEM y de gravedad. En el segundo periodo, como complemento a los datos generados
en 2015, se realizaron ensayos pasivos de geometria 2-D (hexagonos) en cinco puntos, 3

de ellos ubicados en el perfil perpendicular, y los restantes en el perfil paralelo.

4.3.1. Equiposy arreglos

Como fuente de energia, para los ensayos activos, se utilizé la caida libre de una
masa de 500 kilos desde 4.5 metros de altura. Esta fuente fue facilitada por Geofisica
TRV.

En relacion a los sensores sismicos (gedfonos), para el caso de los perfiles
activos de 235 metros, se utilizd para la adquisicion de datos un equipo GEODE de
Geometrics® asociado a dos sets de gedfonos de 24 canales conectados en serie,
formando un total de 48 gedfonos, espaciados a 5 metros. Estos gedfonos van enterrados
cerca de 10 cm y miden la componente vertical de la velocidad de particula y su
frecuencia natural es de 4.5 Hz. Este valor indica el rango de validez del dato. Para
frecuencias inferiores a la frecuencia natural, la respuesta deja de ser plana y cae
rapidamente. La frecuencia de muestreo utilizada fue de 8000 muestras por segundo, y
en cada zona de disparo se efectuaron 2 golpes, con un largo de registro de 4 segundos

en cada uno.

Para el resto de los ensayos activos y los arreglos circulares pasivos se utilizaron
sismometros individuales modelo SS BHV de la marca SARA®, los cuales van
enterrados completamente unos 20 c¢cm por sobre su largo (80 cm). Estos miden
velocidad de particula en las 3 componentes y su frecuencia natural es de 0.5 Hz, por lo
gue permiten aumentar el rango de estudio en comparacion a los ge6fonos. Cada
sismOmetro va conectado a un equipo de registro de la misma marca (modelo SL06)
donde se configura la medicion. El registro es continuo segun hora GPS, por lo que
existe sincronia entre todos los sensores de un mismo perfil. La frecuencia de muestreo

fue de 300 muestras por segundo, y en cada zona de disparo se efectuaron dos golpes.
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Los arreglos realizados entre las dos campaiias fueron:
e Ensayo activo Geofonos 4.5 Hz:

Se realizaron 15 tendidos de 235 metros de longitud utilizando en cada uno 48
geofonos de 4.5 Hz espaciados a 5 metros. De estos tendidos, 9 se efectuaron siguiendo
el perfil perpendicular a la falla, y los otros 6 tendidos a lo largo del perfil paralelo,
como se muestra en la Figura 4.8. En todos los perfiles se realizaron disparos a 50
metros de cada extremo y en los gedfonos 12, 24 y 36, utilizando una masa de 500 kilos

liberada desde 4.5 metros, como se explica mas adelante.
o Perfil activo Sismometros 0.5 Hz a 100 metros:

Se realizaron 5 tendidos de 800 metros de longitud utilizando en cada uno 9
sismometros, marca SARA®, de 0.5 Hz y espaciados cada 100 metros. 3 de estos
tendidos fueron siguiendo el perfil perpendicular a la falla, y los otros dos el paralelo,
como se muestra en la Figura 4.9. En todos los perfiles se realizaron disparos a 100, 200

y 300 metros de cada extremo y en el centro del perfil utilizando la fuente de 500 kilos.

346000 347000 348000 349000 350000 351000 352000 353000
0J o =

7446000 7446000

7445000

7445000 £

7444000 = 7444000

7443000 B

7443000

AE%ggﬂ

2 L
- .,4'
/
Mor\cﬂ
/ - Ceste.
/ Coaf
a Cenuo ||
T
D o

7442000 7442000

e oniei
oA b Infigenes £2016 , CNE{ |AMrium. Cnes/Spot Image. DigksiGicbe, Landsst | Téfminos de uso | Informar|de un error de Maps
346000 347000 348000 349000 350000 351000 352000 353000

Figura 4.8: Distribucion de los perfiles de ge6fonos de 4.5 Hz.
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Figura 4.9: Distribucion de los tendidos de sismometros de 0.5 Hz, espaciados a 100 metros.

o Perfil pasivo hexagonal Sismémetros 0.5 Hz:

Se realizaron 10 arreglos hexagonales en 5 puntos distintos utilizando 7
sismémetros de 0.5 Hz. En cada sitio se realizaron dos arreglos. El primero formando un
hexagono de lado 30 metros, y el segundo de 70 m, ambos con un sismémetro al centro.
Cada punto se ubicé en la misma zona de los arreglos de ge6fono, es decir, 3 en el perfil
perpendicular, y 2 en el perfil paralelo, como se muestra en la figura 4.10. Los equipos
se dejaron registrando por 1-2 horas.

4.3.2. Proceso de los datos

El proceso de los datos se realiza mediante el Software GEOPSY®, el cual
presenta una serie de funciones y algoritmos de proceso, y en su modulo grafico permite
organizar y trabajar con las series de tiempo registradas en terreno. En el caso del

GEODE utilizado para los gedfonos de 4.5 Hz, los archivos vienen ordenados por
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posicion y por tiempo, donde el tiempo cero corresponde al momento del golpe, lo que
se logra a partir de un gedfono adicional que cumple la funcién de trigger o gatillo
activando el registro. Para el caso de los sismometros, los archivos de entrada
corresponden a ventanas de registro de 1 hora de medicién segun hora GPS. Por lo tanto,
se deben cargar los archivos de cada sismometro individualmente y ordenarlos por
posicion. En el caso de los ensayos pasivos, se tienen que combinar los archivos de
diferentes horas para generar un solo gran archivo con la duracion del arreglo. En el caso
de los activos, se debe buscar el momento del golpe manualmente en la serie de tiempo y
cortar la curva desde ahi por una cierta duracion. En este caso se utilizaron ventanas de

10 segundos. Este tiempo cero se obtuvo utilizando un trigger externo.

4.3.2.1. Ensayos activos

Para el proceso de los ensayos activos en GEOPSY se utilizd el mddulo de
analisis f-k, que considera una direccion conocida de propagacion, y genera una curva de
dispersion (frecuencia vs velocidad de fase) para cada golpe. Posteriormente se
combinan las sefiales (stacking) en frecuencias para mejorar la razén sefial/ruido. Esto se
basa en la condicién aleatoria del ruido, lo que hace que tienda a cero cuando se
promedian sefiales. Luego del stacking se procede a identificar graficamente la curva de
dispersion caracteristica del sitio, la que entrega para cada frecuencia un valor de
velocidad de fase correspondiente al punto de mayor energia. Este proceso, también se
realizar de forma automatica o manual, eligiendo las zonas de mayor energia (color mas
rosado en la curva de dispersion). En la figura 4.11 se aprecian las curvas de dispersion
de los 4 golpes en el perfil Oeste (sub-perfil Este) de gedfonos, y al lado derecho de la
figura el “stacking” de dichas curvas junto a la curva seleccionada graficamente para la

inversion (en negro).
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Figura 4.10: Arriba: disposicion de arreglos bidimensionales (circulos rojos). En cada punto se
realizaron dos mediciones, mediante hexagonos regulares de 30 y 70 metros de lado. Abajo:

geometria del arreglo utilizado (hexagono regular de lado 30 y 70 metros).

Este proceso se realiza para todos los perfiles activos, tanto de gedfonos de 4.5
Hz como de sismdmetros de 0.5 Hz. El rango de validez de la curva de dispersion final
que se elige depende de la calidad de la sefial, de la frecuencia natural del equipo, y de
los limites asociados a la geometria del arreglo, por lo que hay que tener en cuenta que

porcion de la curva que fue validamente muestreada.
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Figura 4.11: Disposicion de arreglos bidimensionales (circulos rojos). En cada punto se

realizaron dos mediciones, mediante hexagonos de 30 y 70 metros de lado.

4.3.2.2. Ensayos Pasivos

Para los ensayos pasivos, GEOPSY permite el andlisis utilizando los médulos f-k
para ensayos pasivos, H/V y SPAC. En este caso se utilizaron tanto el método f-k de alta
resolucion como el método SPAC para los arreglos bidimensionales (basado en la teoria
desarrollada por Aki, 1957). Ademés, el método SPAC se utilizd para los arreglos
lineales de sismOmetros espaciados a 100m. EI método H/V se efectud en todas las
posiciones en las que se ubico un sismometro, debido a que al registrar continuamente
por varias horas, de manera automatica se tienen registros de vibraciones ambientales,

donde los golpes de los ensayos activos son facilmente identificables.
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Para el caso del método f-k se cargan directamente las curvas ordenadas por
posicion y por tiempo. Los parametros de ajuste son las ventanas de tiempo elegidas,
que en este caso son dependientes de la frecuencia (10 veces el reciproco de esta), el
rango de frecuencias a estudiar, y los parametros del grillado que dependen directamente
de la geometria del arreglo. Ademas, la sefial se filtra para considerar s6lo aquella que
tiene que ver con vibracion ambiental, dejando fuera del proceso todas aquellas
secciones donde se sobrepase cierto umbral definido como un porcentaje de la amplitud
maxima. Este filtro tiene como objetivo eliminar todos los peaks asociados, por ejemplo,

a los golpes de la fuente. En este caso se ocupa un umbral el 90 %.

El resultado consiste en una curva de frecuencia vs velocidad, donde la curva
final se define eligiendo el valor de mayor energia para cada frecuencia, al igual que
para el caso activo, donde ademas se entrega el valor de desviacion estandar. Un
ejemplo de la curva resultante de este método, para el arreglo 2-D de radio 70 metros, se

muestra en la figura 4.12, con los limites tedricos asociados a la geometria del arreglo.

Para el caso del SPAC, el proceso es similar, pero hay que definir los anillos
asociados al arreglo, que involucran todos los pares de receptores que se ubican a una
misma distancia (con cierto rango de error). Luego, el proceso es similar al f-k, en
relacion a la eleccion de ventanas, filtros aplicados, y rango de frecuencias de
exploracion. El resultado que se obtiene son curvas de autocorrelacion espacial, donde
para cada frecuencia se entrega el promedio de este coeficiente y su desviacion estandar,
lo que posteriormente se relaciona con la velocidad de fase. En la figura 4.13 se
muestran las curvas de autocorrelacion para el arreglo bidimensional de 70 metros
ubicado en el punto Este. La curva generada se carga con el médulo SPAC de
GEOPSY®, donde se seleccionan las zonas donde la dispersion se observa con claridad
en el histograma de la figura 4.14 (donde hay una gran concentracion de puntos
coincidentes). Esto se hace encerrando la zona deseada por curvas determinadas por los
numeros de onda maximo y minimo, y por lineas definidas por el usuario que acotan la

pocién donde se ve la curva. Un ejemplo de este proceso se observa en la figura 4.14,
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donde ademas se superpone la curva de dispersion calculada con los gedfonos de 4.5 Hz,
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Figura 4.12: Resultado del andlisis f-k de alta resolucion para el arreglo pasivo hexagonal de
lado 70 metros ubicado en el perfil Este.

Finalmente, para el método H/V el proceso es similar. Sin embargo, aqui se
cargan las tres componentes de la aceleracion. El software GEPOSY permite ejecutar
este analisis, pero para esta investigacion, se utiliz6 una rutina MatLab® desarrollada
por Luis Podesta, que utiliza la transformada de Stockwell de las series de tiempo en
lugar de la transformada de Fourier. En este caso se utilizaron ventanas de 60 segundos,
y un rango de frecuencias de 0.1 a 15 Hz, para series de tiempo de entre 1 y 2 horas de
duracién. En la figura 4.15 se muestra un resultado para un punto central del perfil Este
de sismémetros espaciados a 100 metros. Se observa un periodo predominante muy bajo

(0.17 Hz) con una gran amplitud H/V, y un segundo peak mas pequefio cerca de los 6
Hz.
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Figura 4.14: Curva de dispersion asociada a los resultados del método SPAC para el arreglo
hexagonal de 70 metros ubicado en el punto Este. Superpuesta, la curva de dispersion asociada
al arreglo de get6fonos de 4.5 Hz en la misma zona. Las curvas grises son definidas por el

usuario.
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Este.

4.3.3. Inversion

Para la inversion de los datos se utilizo el programa DINVER, que es parte del
paquete de GEOPSY. Aqui el objetivo es obtener un modelo estratificado
horizontalmente de velocidad de corte en profundidad que tenga un comportamiento

acorde con las observaciones de terreno (curvas de dispersion y autocorrelacion). El
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método que ocupa el software para el proceso de inversion es el Algoritmo del
Vecindario (Neighborhood Algorithm, o NA) desarrollado por Sambridge (1999) y
luego modificado por Wathelet (2008), que se trata de un algoritmo de bdsqueda global
basado en la division del espacio en celdas de VVoronoi, que se definen como la regién
que encierra todos los puntos del espacio que se encuentran mas cerca de un punto
particular dentro de un grupo finito de elementos (Sambridge, 1999). El proceso se
muestra en la figura 4.16, y en términos simples consiste en generar una cantidad finita
de modelos (Nso) en el espacio de los parametros de estudio, y luego dividir este espacio
en N celdas de Voronoi. Una vez dividido se eligen aquellas celdas que presenten un
mejor ajuste con los datos, en las cuales se generan una nueva cantidad de muestras (Ns).
Este proceso se repite para una cierta cantidad maxima de iteraciones. A diferencia con
un método basado en Montecarlo, el NA trata de guiar la generacion aleatoria de
muestras con los resultados obtenidos en muestras anteriores (Wathelet, 2008). Wathelet
modifica este método permitiendo incorporar condiciones entre los parametros, como

relaciones entre Vs y Vp, 0 entre los espesores de las capas.

Entre las ventajas de este método esta el hecho de que no requiere de una
solucion inicial para realizar el proceso de inversion, y la exploracion del espacio
factible de combinaciones de parametro es bastante completa. Ademas, no recurre a
supuestos de linealidad en la resolucién del problema, lo que permite diferenciar

minimos locales del minimo global (Humire, 2013).

El software de inversién recibe como pardmetros de entrada las curvas de
dispersion, tanto de los ensayos activos como de los ensayos pasivos, ademas de las
curvas de autocorrelacion. Una vez cargadas estas curvas se procede a generar distintos
modelos, con una configuracion especial de parametros. En particular, para cada modelo
se asigna una cierta cantidad de capas, un rango de Vp y Vs y de espesor (m) para cada
una de ellas, rangos de coeficiente de Poisson y densidad. Ademas, se pueden establecer
relaciones entre las capas, como por ejemplo, imponer que la velocidad sea creciente en

profundidad, o asociar las velocidades Vp de cada capa con su respectiva Vs. En este
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trabajo la evidencia es consistente en sugerir una capa de menor velocidad bajo otra de
mayor valor, por lo que no se utiliza la relacién creciente en todas las capas. Finalmente,

a cada modelo se le asignan limites de iteracion, de celdas de VVoronoi, y de modelos por
celda.

Parameter 2
Parameter 2

L
Parameter 2

Parameter 1 Parameter 1

d) [ e

~

vy y
- /
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\
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Figura 4.16: Proceso de division del espacio en celdas de VVoronei en el algoritmo del vecindario
(NA): a) generacion de Nso modelos, b) division del espacio en celdas de Voronoi, ¢) seleccion de

las N mejores celdas, d) generacidon de Ns muestras dentro de las Ny, €) repetir hasta un nimero
de iteraciones maximas.

Una vez iniciada la inversion, el programa trabaja para cada modelo hasta llegar

al nimero méaximo de iteraciones, o hasta alcanzar un misfit minimo. El proceso consiste
en minimizar este desajuste:

Min misfit?

nf

X0 — X...)2
misfit — Z( di Cl)

_ (4.20)
o; Tlf

i=1



Los parametros de la ecuacion 4.20 se pueden ver en la figura 4.17

Velocidad
e e e Curva calculada

Frecuencia

Figura 4.17: Descripcion de las variables consideras en el célculo del Misfit.
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5. RESULTADOS GEOFISICA

En este capitulo, en primer lugar, se presentan los resultados de los diferentes
métodos geofisicos por separado. En segundo lugar, se realiza una discusion en conjunto
de los resultados, para finalmente obtener un modelo geométrico y petrofisico de la
cuenca sedimentaria de Mejillones, en el sector de estudio. Este modelo sera utilizado en

el Capitulo 6 para determinar la respuesta dindamica, ante eventos sismicos.

5.1. Resultados método gravimétrico

Como se explico en los capitulos anteriores, el método gravimétrico mide la
aceleracién de gravedad en cada punto, y luego de un proceso de los datos orientado al
problema de una cuenca sedimentaria, se obtiene una anomalia de gravedad que es el
producto de un contraste de densidad entre el relleno y el basamento. Una vez definido
este contraste de densidad es posible modelar/invertir la anomalia de gravedad para

obtener una estimacion de la geometria de la cuenca.

En este contexto, al aplicar todas las correcciones fisicas asociadas al estudio de
una cuenca sedimentaria (ver descripcion en seccién 4.1.1), se obtiene la anomalia de
Bouguer en la zona de estudio (Figura 5.1). La anomalia de Bouguer de figura 5.1
muestra los valores en los puntos de observacion, y en las zonas donde no existe dato se
realiza una interpolacion utilizando el método de minima curvatura, mediante el

software Oasis Montaj®.

Para la estimacion de la anomalia de gravedad residual se debe eliminar la
tendencia regional (capitulo 4.11). Para estos efectos, se resta un plano calculado a partir
de las mediciones en roca, donde se asume que la gravedad residual es cero, o casi nula.
Esto es razonable considerando el tipo de rocas que componen los afloramientos a
ambos extremos de la zona de estudio, y las densidades que se obtuvieron de las
muestras, donde los valores se diferenciaban del valor de densidad de basamento

utilizado en el proceso (2.67 g/cm®) en menos de 0.1 g/cm?, es decir ambos extremos
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forman parte de la gravedad regional del &rea de estudio. Utilizando la ecuacion 4.4, esta
diferencia genera un error maximo de cerca de 4 mGal de anomalia de gravedad por

Kilometro de espesor.
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Figura 5.1: Anomalia de Bouguer. Los puntos negros indican las estaciones de gravedad

medidas en esta investigacion.

En base a esto ultimo, el plano regional de gravedad que se restd a los datos se
presenta en la figura 5.2. Aqui se puede ver la tendencia de la gravedad a disminuir
hacia el Este debido a los defectos de masa asociados a la raiz de la cordillera de los
Andes, explicada en el capitulo metodologico. Ademas, se puede apreciar que hay una
componente de la disminucion que se dirige al norte, que posiblemente se deba a efectos
locales de masas rocosas ubicadas en esa direccion, que se atribuyen también a un efecto

regional.
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Figura 5.2: Plano regional. Los puntos negros indican las estaciones de gravedad medidas en esta

investigacion.

La anomalia residual, asociada al contraste de densidad de los sedimentos con
respecto a la roca, se calcula restando el plano regional a la anomalia de Bouguer. Esta

anomalia residual se presenta en la figura 5.3.

La figura 5.3 muestra una fuerte anomalia de gravedad negativa (casi -30 mGal)
en la porcién centro-occidental de la cuenca sedimentaria, 10 que se asocia a mayores
espesores de sedimentos, debido a un defecto de masa con respecto a la roca basal. El
depocentro de esta cuenca se ubica hacia el este de la Falla de Mejillones (linea negra en
la figura 5.3) con un fuerte gradiente hacia ella (hacia el oeste), mientras que hacia el
Este, la anomalia tiende a disminuir de manera méas suave, con un gradiente menor. Esta
forma de la anomalia de gravedad se puede asociar a la geometria de hemi-graben del
area de estudio (por ejemplo Mufioz & Rivas, 2012; Gonzalez, 2013). Hacia ambos

extremos se observan valores cercanos 0 mayores a cero, correspondiente a la roca que
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aflora. Ademas, se puede observar que las variaciones en la cuenca son principalmente
en direccion WE, mientras que en la direccion NS no se presentan grandes variaciones.
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Figura 5.3: Anomalia residual de gravedad. Los puntos negros indican las estaciones de
gravedad medidas en esta investigacion. La linea negra representa una porcion de la traza de la
Falla de Mejillones.

La anomalia residual permite tener una idea de la geometria de la cuenca, donde
los mayores valores negativos se asocian a mayores profundidades. Sin embargo, el
valor de profundidad depende directamente de las diferencias de densidades entre los
sedimentos que rellenan la cuenca, y las rocas sobre las que se soporta. Por lo tanto,
como no se conoce con exactitud la distribucion de densidades en el relleno
sedimentario, ni las densidades de las rocas del basamento, es necesario simplificar la
solucién a un modelo que se asemeje a la realidad. Para esto, se asume un sélo cuerpo de
densidad constante que represente a los suelos de relleno, y un suelo cuerpo rocoso que

represente al basamento.
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Con el fin de determinar la geometria del sistema, se realiza, en primer lugar, una
modelacion 2D del problema utilizando un perfil recto representativo de la zona (sobre
el cual se realizaron, ademas, arreglos sismicos y electromagnéticos) que se aprecia en la
figura 5.4. Para la modelacion se utiliza el software Modelvision®, el cual permite
calcular la respuesta gravimétrica de uno o mas cuerpos de cierta geometria y valor de
densidad. Para esto, se ingresan los perfiles procesados de gravedad, junto a los datos de
posicion de los puntos, y una grilla topogréafica de la zona de estudio. Posteriormente, se
ingresa la densidad del basamento de referencia, y se agregan cuerpos en el espacio con
un contraste de densidad con respecto a este, hasta que la respuesta gravimétrica para

una geometria dada de cuerpos anémalos se ajuste a las observaciones.

En la figura 5.5 se muestra la modelacién para el perfil perpendicular de la figura
5.4. Para esto se utilizd un poligono de relleno sedimentario con un contraste de

densidad de 1.2 g/cm? con respecto al basamento.

La figura 5.5 permite distinguir una cuenca sedimentaria en un ambiente de
hemi-graben, caracterizada por una pendiente fuerte hacia el oeste, mientras que hacia el
este tiende a ser mas suave. La profundidad méaxima de la cuenca en el perfil es de 640
m.b.n.m (metros bajo el nivel del mar), y se ubica a aproximadamente 3 km al este de la
Falla Mejillones. Ademas se ve un segundo depocentro ubicado a la derecha del
principal. La forma del modelo en la mitad Este no es necesariamente representativa
debido a que no se tomaron puntos en esa porcion, pero, de todas formas, se observa una
disminucion de la profundidad de la cuenca en direccion este.

Como se expresd anteriormente, la profundidad de la cuenca depende
fuertemente del contraste de densidad. Asi, si este disminuye, se necesita de espesores
mayores para igualar la gravedad observada. En la figura 5.6 se muestra la misma
modelacion, pero con un contraste de densidad de 1 g/cm?® con respecto al basamento. Se
puede observar una cuenca con la misma forma que la anterior, pero con profundidades

mayores, alcanzando un valor maximo de 810 m.b.n.m, casi 200 metros mas que en el
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caso anterior. Ese contraste de densidad, corresponde a un valor promedio para toda la

cuenca sedimentaria, y corresponde a una simplificacion del problema.

iy
345000

Figura 5.4: Perfil perpendicular a la falla usado para la modelacion 2D de la anomalia de

gravedad. En rojo se presenta una porcion de la Falla Mejillones.
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Figura 5.5: Modelacion gravimétrica perfil perpendicular a la falla. Arriba: anomalia medida
(curva negra) y anomalia modelada (azul). Las estrellas rojas representan los puntos medidos.

Abajo: el poligono azul corresponde a la cuenca sedimentaria modelada con un contraste de

densidad 1.2 g/cm?®.
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Figura 5.6: Modelacion gravimétrica perfil perpendicular a la falla. Arriba: anomalia medida
(curva negra) y anomalia modelada (azul). Las estrellas rojas representan los puntos medidos.
Abajo: el poligono azul corresponde a la cuenca sedimentaria modelada con un contraste de
densidad 1.0 g/cm?®.

Para determinar este contraste es necesario tener una idea de los valores de
densidad de los sedimentos. Esta informacion se puede obtener de sondajes en el area, u
otro tipo de informacion geologica/geotecnica, o mediante el complemento con otros

métodos geofisicos, como se detalla mas adelante.

Adicionalmente a los modelos 2D se realizd una inversion 3D de los datos de
gravedad. Para esto se utiliz6 una rutina MatLab® implementada en Yafiez et al. (2015),
explicada en 4.1. Aqui, se ingresa como dato de entrada, la grilla de anomalia residual y
el contraste de densidad, y el resultado corresponde a la profundidad de basamento. En
la figura 5.7 se muestra el resultado de esta rutina, para un contraste de densidad de 1.2

g/lcm®,

En la figura 5.7 se puede ver que las profundidades maximas son del orden de
750 m.b.n.m, aunque en los extremos del modelo resultante las soluciones no son

confiables, debido a problemas de borde. Se puede apreciar que la forma de la cuenca
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tiene una forma muy parecida a la anomalia residual. El error alcanzado en la ultima

iteracion es de 1 mGal, que corresponde al 3% de la m&xima anomalia.
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Figura 5.7: A) Profundidad de basamento resultante de la inversiéon 2D. B) Error de ajuste en
cada iteracion entre la respuesta calculada y la observada.

En la figura 5.8 se muestra una comparaciéon entre las profundidades de
basamento obtenidas con el modelo 2D vy la inversion 3D, en el perfil perpendicular a la
Falla Mejillones. Ambas soluciones fueron generadas con un contraste de densidad de
1.2 glcm?®. Se puede apreciar una gran similitud en las soluciones. La curva resultante de
la inversion 3D alcanza en general mayores profundidades (en la zona donde hay dato),
y una geometria méas suave.
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Figura 5.8: Comparacion soluciones 2D y 3D para la profundidad de basamento en el perfil
perpendicular a la Falla.

5.2. Resultados método magnetoteltrico

Como se explico en los capitulos anteriores, el método magnetotellrico permite
obtener un perfil de resistividades a profundidad a partir del analisis de la propagacion
de ondas electromagneéticas en la Tierra. Estos valores de resistividad, con una
interpretacion cuidadosa y ajustada a la informacion de la geologia y de otros métodos,
se pueden asociar a tipos de suelos/presencia de napas freaticas (conductores eléctricos
relativos), y la existencia de un basamento rocoso (resistivos eléctricos relativos). Para el
caso de estudio, el objetivo del método es alcanzar resistividades que puedan atribuirse a
un basamento, para complementar el andlisis gravimétrico, y para relacionar las

propiedades eléctricas del subsuelo, con su densidad y otras propiedades geotécnicas.

Del proceso de los datos, se obtiene una curva de resistividad aparente vs
periodo, como la de la figura 4.7, donde este ultimo da una idea de la profundidad a la
que se encuentra el dato. Posteriormente, con un proceso de modelacion e inversion, se

logra llevar esta informacion aparente, a un valor de resistividad real en profundidad,
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para cada sitio. La modelacion integrada de todos los puntos en un perfil, permite

generar una solucion 2D al problema.

Previo a los procesos de modelacion e inversion se realiza una revision de los
perfiles obtenidos del proceso, para cada sitio. El objetivo es suavizar las curvas de
resistividad aparente, fase y tipper (o funcion de transferencia geomagnética), para
eliminar puntos que se alejan de la tendencia, debido a ruido o efectos externos. Un
ejemplo de esto se muestra en la figura 5.9, donde se presenta este proceso aplicado al
sitio 14 (segun la figura 4.3). El primer cuadro muestra las resistividades aparentes para
los modos TE y TM (ecuacion 3.23), el segundo las fases (ecuacion 3.19), y el dltimo el

tipper (ecuaciones 3.28 y 3.29), todos graficados en funcion del periodo, en segundos.

De la figura 5.9, se puede ver, en primer lugar, que las curvas de resistividad
aparente p,, Y py, parten casi iguales y se empiezan a distanciar en periodos mayores
(cerca de los 2 segundos en el sitio 14), lo que indica que a partir de los 2 segundos el
problema deja de ser 1D y pasa a tener efectos en las otras direcciones. Lo mismo se
puede ver en la magnitud del tipper, la cual empieza a aumentar a partir de los 2
segundos aproximadamente, lo que indica que existe un contraste horizontal de
resistividad a mayor profundidad. En el mismo cuadro C, el parametro ‘Z skew’,
representa un parametro de la dimensionalidad del tensor de impedancia, y segun
Friedrichs (2007), si este es menor que 0.3, se puede considerar que no hay efectos 3D.
Finalmente, en el caso de las fases (llevadas al primer cuadrante, para mejor
visualizacion), en ambos modos se aprecia una disminucion a partir de los 2 segundos, y
hacia los periodos més grandes tiende a volver a aumentar acercandose a un valor de 45°

asociado a un semi-espacio.

En la figura 5.9, las lineas continuas en los cuadros A y B corresponden a la
suavizacion de las curvas de resistividad aparente y fase, a partir de los datos originales,

y seran las que se usaran en los procesos de inversion.
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Figura 5.9: Sitio 14. A) curvas de resistividad aparente. B) curvas de fase. C) curvas de tipper.

En los cuadros A y B las curvas continuas corresponden a las curvas suavizadas.

5.2.1. Inversion 1D

En primer lugar, se realiz6 una inversion 1D para cada sitio individual, lo que
entrega un modelo de resistividad vs profundidad bajo el punto medido. Si el medio
fuese perfectamente 1D, este resultado seria el caso real. Si existen variaciones laterales
de resistividad, la curva de resistividad se vera afectada segun la cercania y la amplitud

de estas variaciones, entregando un resultado que diferira de la condicion real. Simpson
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& Bahr (2005) engloban este efecto en el concepto de largo horizontal de ajuste, que es
la distancia horizontal en la que la funcion de transferencia es sensible a variaciones
laterales de la resistividad, a un cierto periodo. Los mismos autores proponen que
anomalias en conductividad ubicadas en un rango de 2-3 veces la profundidad de
penetracion (para cierta frecuencia), pueden generar efectos en las curvas de resistividad
aparente, lo que hace que a mayores profundidades las diferencias sean mayores en las

curvas.

Para la inversion 1D se utilizo el software WinGLink®, el cual permite modelar
manualmente un perfil de resistividad estratificado, o realizar una inversion
computacional mediante el método de Occam (seccion 4.2.4). En la Figura 5.10 se
presenta un ejemplo de un modelo 1D de 5 capas que se ajusta a la curva observada en el
sitio 14. Aqui, la solucion para este sitio, con un buen ajuste, indica que aparece un
conductor muy fuerte de menos de 1 ohm-m a los 50 metros de profundidad, el cual
alcanza una potencia, de casi 650 metros, para finalmente salir a un medio mas resistivo

de 30 ohm-m.
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Figura 5.10: Modelo 1D para el sitio 14 (Modo TE, la curva de TM no modela en este ejemplo).
Izquierda: en continuo se muestra el ajuste con respecto al dato observado (punteada). Arriba:

Resistividad aparente. Abajo: Fase. A la derecha se presenta el modelo de capas resultante.
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Los valores de resistividad inferiores a 1 ohm-m son extremadamente
conductores, y son raros de encontrar en ambientes tipicos de cuencas sedimentarias.
Estos valores son del mismo orden que los valores que arrojan los resultados del método
TEM, como se muestra en el anexo A. Por esta razon, el método TEM fue insuficiente
para alcanzar las profundidades deseadas, y se opté por MT que permite alcanzar
mayores profundidades de observacion. En la discusion de los resultados se aborda este
tema de manera mas detallada, pero en una primera instancia, estos valores extremos se
pueden deber a la presencia de agua de mar salina (ejemplo, en la figura 3.7), y la salida
a valores razonablemente altos de resistividad podria indicar la presencia de un medio
mas impermeable y denso, por ejemplo, la roca de basamento o sedimento de mayor
densidad.

348000 350000 352000 354000 356000
s

T

7446000 - Leyenda
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Figura 5.11: Perfil MT perpendicular a la Falla Mejillones. De fondo, en colores, se presenta la
grilla de basamento obtenida de gravedad, y las estaciones asociadas a dicho método.

Los ajustes del resto de los sitios se muestran el anexo D.1. Con el resultado de
esta inversion en todos los puntos se realiz una primera aproximacion pseudo 2D para
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un perfil perpendicular, en la misma posicion que el de gravedad de la figura 5.4. La
ubicacion de este perfil en el espacio se muestra en la figura 5.11.

De la figura se puede ver que el sitio 14 de MT se ubica cercano a la zona de
mayor profundidad, segun la gravedad. El espesor de relleno sedimentario en un punto
de gravedad ubicado en la misma posicion del sitio 14 de MT, para un contraste de
densidad de 1.2 g/cm?, es de 680 metros, lo que es muy cercano a los 700 metros que
indica la inversion 1D en el método electromagnético, para la salida de un medio ultra
conductor, a un medio mas resistivo. El grafico pseudo 2D para el perfil perpendicular,

utilizando las curvas del modo TE, se presenta en la figura 5.12
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Figura 5.12: Resistividad en el perfil perpendicular a partir de modelos 1D de MT, utilizando el
modo TE. Se grafica el logaritmo de la resistividad. La curva continua de color negro
corresponde al basamento gravimétrico en el mismo perfil con un contraste de 1.2 g/cm® en
densidad.

En la figura anterior se graficaron en profundidad los perfiles 1D de MT,
repitiendo la informacién hacia ambos lados a una distancia del 20% con respecto al
sitio més cercano, con el objetivo de darle cierta continuidad a la interpolacion lateral.
Ademas, se eliminaron los sitios 9 y 4 de este perfil, debido a que las curvas eran
demasiado ruidosas, y no se apreciaba una tendencia clara. En las zonas sin informacion,

la resistividad fue interpolada linealmente entre los datos cercanos.



107

El perfil de la figura 5.12 muestra un primer estrato de 20-30 metros con una
resistividad relativamente alta de entre 20-100 ohm-m (zonas superiores amarillas y
rojas). Le sigue un segundo estrato mas conductor, con resistividades entre 1-6 ohm-m
de espesor variable desde 5 metros en el este hasta unos 50 metros en el extremo oeste
(zona amarilla-verde). Posteriormente, aparece un cuerpo ultra conductor con
resistividades inferiores a 1 ohm-m con espesores bastante grandes alcanzando valores
maximos de 500-700 metros en la zona central del perfil (zona celeste -azul), para
terminar saliendo a un estrato mas resistivo (5-100 ohm-m), a profundidad. En una
primera instancia, el primer estrato resistivo tiene relacion con las arenas secas
superficiales. Los estratos mas conductores pueden corresponder a los suelos mas finos
que retienen una mayor cantidad de agua salina que reduce considerablemente la
resistividad del medio. La salida a un estrato mas resistivo, puede marcar el fin del
relleno sedimentario de la cuenca o ambientes sedimentarios densos de menor

permeabilidad.

Si se compara el resultado de la figura 5.12, con los resultados de gravedad, estos
ultimos muestran los mayores espesores sedimentarios hacia el oeste del sitio 14 de MT
(donde se ubica la mayor profundidad segun las inversiones 1D), a diferencia del perfil
eléctrico de la figura. Esto puede ocurrir debido a la falta de prolijidad de las inversiones

1D, donde no se considera en el proceso, el resultado en los sitios vecinos.

5.2.2. Inversion 2D

Como una primera aproximacion los modelos 1D entregan una buena idea del
problema que se quiere estudiar. Sin embargo, como se explicd anteriormente, cuando
existen variaciones de la conductividad en el plano horizontal estas afectan la sefial
generando diferencias en los campos electromagnéticos en diferentes direcciones. Para
incorporar estos efectos es necesario realizar un analisis en mas de una dimensién. Para
esta investigacion, se decidid limitar el analisis a dos dimensiones, debido al

comportamiento esencialmente 2D de la anomalia gravimétrica, y a la distribucion en
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dos perfiles rectos de las estaciones de MT, en vez de una distribucion areal (por costos

econdmicos, logisticos y de tiempo).

Para esta inversion también se utilizo el software WinGLink®, como se explico
en el capitulo metodolégico. Para este proceso es necesario definir perfiles lineales que
involucren un cierto ndmero de estaciones. En funcion de la distribucion de las
estaciones en el espacio (figura 5.11) se generaron dos perfiles, uno perpendicular a la
Falla Mejillones que corresponde al mismo de la figura 5.11, y otro paralelo a esta
(ortogonal al perfil perpendicular) que involucra las estaciones desde la 2 a la 7 (desde

ahora perfil perpendicular y perfil paralelo).

En la figura 5.13 se presenta el resultado de la inversion 2D para el perfil
perpendicular de MT. Para la inversion de la figura se utiliz6 solamente la informacion
del modo TE, debido a que sus curvas presentaban menos ruido y valores en un rango
razonable, en comparacion a las curvas del modo TM. ElI modo TE representa la
polarizacion de la onda electromagnética con el campo eléctrico en sentido del perfil y el

campo magnético en sentido perpendicular.

W E

S8 S-*{,J $.10_18.10 s.12 513 s14 S.15  S.16 817 s.18
L v vV ‘ v

1000 2000 3000
Distance (m)

Resistivity (ohm-m)
011 018 029 046 074 119 191 307 492 790

T | [ T ]

Figura 5.13: Inversion 2D perfil perpendicular MT utilizando las curvas del modo TE.

Los sitios S.10 1 y S.8 1 corresponden a las estaciones S.10 y S.8
respectivamente, las cuales fueron repetidas para darle continuidad al modelo tras
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eliminar dos de los puntos. Del modelo resultante se puede apreciar una gran zona ultra
conductora con resistividades inferiores a 1 ohm-m (zonas verde y azul) que forman una
cuenca en direccion WE. En la zona Oeste se pasa, de manera brusca, desde una zona
relativamente resistiva a un conductor potente, mientras que hacia el Este, el espesor
ultra conductor disminuye de forma mas gradual hasta casi los 300 metros de
profundidad, en el sitio 18. El espesor maximo que se alcanza es de 750 metros a la
altura del sitio 12, lo que coincide con la zona méas profunda de gravedad. Posterior a
este estrato conductor, la resistividad empieza a aumentar gradualmente desde valores de
1-2 ohm hasta los 8 ohm-m a los 2 kilémetros de profundidad. Estos valores siguen
siendo conductores, pero corresponde a un comportamiento totalmente distinto a la zona
anterior, lo que se puede interpretar como un limite de materiales pasando a una capa
menos permeable. En la figura 5.14 se presentan las curvas de ajuste para todos los

sitios, con sus respectivos errores (rms = root median square).

Para los resultados del modelo se estudia hasta una profundidad maxima de 2000
metros, donde el dato es confiable, siguiendo la formula del skin depth (ecuacion 3.14).
Para esto se considera un estrato super conductor de 0.2 ohm-m y un periodo maximo de

muestreo de 100 segundos.

En la figura 5.15 se presenta la inversion 2D para el mismo perfil perpendicular,
pero utilizando las curvas de resistividad y fase para los dos modos (TE y TM), y la
informacion del tipper. Las fases fueron trasladas al mismo cuadrante (0-90°) para una
mejor visualizacion. Al igual que en el caso anterior, los errores asociados a esta

inversion se muestran en la figura 5.16.



110

Sitio14 rms= 1.396 Sitio15 rms= 1.7603

Rho. Aparente (ohm-m)
1
o
¥
.
Rho. Aparente (ohm-m)
1
o
L]
§
H
a
g

108 102 0! 100 o' 102 103 102 10! 10° 10' 102

Sitio16 rms= 2.4316 Sitio17 rms= 4.0069

Fase (grados)
o
1
| ]
Fase (grados)
o
1
2
H

.,
1 -,
0 o Mg
-8,
a,

Rho. Aparente (chm-m)
®
]
|\
s
Rho. Aparente (chm-m)
%
]
"
"
AN
l.\

p=mEs -_l_ll.'-"—'..f. ..fj"l a
— m
R
a
“Ta

~
L

. .'..l-l.lll-.-l....

Noasgy
--.-.
e 5
-8 -l
0 LELRLLLL R B R B LLLL B R L

10° 102 10! 10? 10' 102 10°

Sitio18 rms= 4.2158 Periodo (s)

e
.'I---Ill
0 LU B R L) B R L L |

2 107! 10 10 10?

Fase (grados)
9
1

Fase (grados)
i

Rho. Aparente (ohm-m)

LI CTTT
- "‘...'l.;.-- " -'i\

Fase (grados)
a
/

1 I I 1 I
103 102 10! 100 10! 102

Periodo (s)

Figura 5.14: Ajustes de curvas de resistividad aparente y fase entre el modelo y lo observado. La

curva continua corresponde a la respuesta del modelo, y la curva puntual a los datos observados.
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Resistivity (ohm-m)
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Figura 5.15: Inversion 2D perfil perpendicular MT utilizando las curvas del modo TE y TM,
junto a las de funcion de transferencia geomagnética. En negro se muestra la curva la

profundidad gravimétrica con un contraste de 1.2 g/cm?

A partir del resultado de la figura 5.15 se pueden apreciar diferencias con
respecto a la solucion de la figura 5.13. En primer lugar, al considerar todos los modos
en la inversidn aparece un estrato ultra conductor que se hace muy profundo en la zona
oeste, alcanzando profundidades maximas de cerca de 1200 metros, casi el doble que en
la inversion que utiliza solo el modo TE. En segundo lugar, en el primer caso la
pendiente en el lado Oeste es menos pronunciada que en el caso de la figura 5.13, y el
espesor del estrato conductor es mayor. Hacia el este, las soluciones tienden a ser mas
similares, aunque en el caso de la figura 5.15 la base del estrato super conductor es mas

irregular.
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Figura 5.16: Ajustes de curvas de resistividad aparente, fase, y tipper entre el modelo y lo

observado.
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Estas diferencias en el flanco oeste se pueden corresponder a las irregularidades
que se muestran en las curvas de resistividad del modo TM en los sitios 8 y 10,
particularmente (figura 5.16), las cuales se diferencian de la tendencia en el otro modo,
alcanzando resistividades extremadamente bajas y a periodos muy altos. Este efecto,
puede deberse a efectos 3D generados en esa zona debido, posiblemente a dos razones:
la cercania a la Falla Mejillones y al borde de la cuenca, y a los efectos generados por el
mar (como un fuerte conductor) a frecuencias muy bajas, generando variaciones en tres
dimensiones, lo que genera resultados menos confiables al utilizar un modelo 2D. Estos
mismos efectos se aprecian en el perfil paralelo, cuyos resultados se muestran en el
Anexo D.1, sin embargo, para efectos del modelo petrofisico del sector, se decidid

tomar la informacion en el perfil perpendicular a la Falla Mejillones.

5.3.  Resultados método sismico

El método sismico tiene por objetivo obtener una idea de las velocidades de
propagacion de ondas mecanicas caracteristicas de los materiales a traves de los cuales
se propaga. Las velocidades obtenidas se pueden relacionar con tipos de suelo o roca, y
son de gran importancia para caracterizar los aspectos dinamicos del comportamiento
del lugar. Para el caso de estudio de una cuenca sedimentaria, se espera obtener un perfil
con velocidades caracteristicas de suelo que permitan simplificar la geometria de la
cuenca a un modelo estratificado, y aportar con parametros dindmicos al modelo
petrofisico. Idealmente, si la energia es suficiente, los perfiles podrian alcanzar
velocidades atribuibles a roca, permitiendo aportar con la definicion del contacto suelo-

basamento.

Los métodos sismicos se realizaron preferencialmente en dos perfiles ortogonales
entre si, los cuales coinciden con los perfiles del método MT, y gravimétricos. Para
efectos de comprension, estos serdn llamados de la misma forma, como perfil
perpendicular (a la Falla) y paralelo (a la Falla). Esta situacion se muestra en la figura
5.17.
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Figura 5.17: Ubicacion de perfiles sismicos y relacion espacial con los otros métodos geofisicos

utilizados.

5.3.1. Resultados métodos activos (anélisis f-k)

Se presentan a continuacién los resultados obtenidos aplicando un anélisis f-k a
ensayos activos realizados en tendidos de gedfonos de 4.5 Hz y en arreglos de

sismometros de 0.5 Hz (ver descripcion metodoldgica en seccion 4.3).

5.3.1.1. Ge6fonos 4.5 Hz

Como se explica en el capitulo 4.3, se realizaron 5 grandes tendidos, 3 de ellos en
el perfil perpendicular (denominados Oeste, Centro, y Este), y los dos restantes en el
perfil paralelo (denominados Norte y Sur). Cada uno de los 5 tendidos se subdivide en 3
arreglos de 48 gedfonos cada uno (235 metros) ubicados uno tras otro, y denominados
de la misma forma (Oeste, Centro, Este, Norte, y Sur, segin su ubicacién en el espacio.
Asi, el arreglo de mas al Este corresponderia al arreglo Este, del tendido Este
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Del proceso de los datos se obtiene una curva de dispersion, es decir, velocidad
de fase de Rayleigh vs frecuencia. Tras un proceso de inversion de los datos, se obtiene
una distribucion de velocidad de corte en profundidad, el cual describe el

comportamiento promedio bajo el tendido sobre el cual se calculo.

En la figura 5.18 se muestra las curvas obtenidas en el tendido centro-centro, con
disparos a 50 metros de ambos extremos. Este tendido se ubica en la zona mas profunda
segun gravedad, la que coincide, ademas, con el sitio 12 de magnetotelUrica. La curva de
la derecha corresponde al stacking en frecuencias de los datos, tal como se explico en el

capitulo metodoldgico.

La curva de dispersion se corta en 4.5 Hz, correspondiente a la frecuencia natural
del gedfono, y por el otro lado en 20 Hz. Se puede ver una curva bastante limpia en todo
el rango de frecuencias, lo que se debe al tamafio del arreglo, y la gran cantidad de
energia aportada por la fuente utilizada. Ademas, se observa un decaimiento de la
velocidad a partir de los 6-8 Hz aproximadamente, comportamiento que se repite en la
mayoria de los perfiles realizados (Anexo D.2), indicando una inversién de velocidad en
la zona. Este comportamiento se hace menos importante hacia el oeste, y desaparece en
los puntos mas cercanos a la Falla Mejillones, como asi también en los del perfil

paralelo, mas préximos al bloque yacente de la falla normal.

El rango de profundidad tedrico donde es véalida la informacion esta determinado
por las longitudes de onda minima y maxima de las curvas de dispersion. La
profundidad méxima corresponde aproximadamente a entre un medio y un tercio de la
longitud de onda maxima, la cual a su vez depende de la velocidad y de la frecuencia.
De las curvas generadas en los perfiles activos de geofonos, la longitud de onda maxima
varia entre 100 y 150 metros. Por ejemplo, en el caso de la figura 5.18, este valor
corresponde a 108 metros, a los 4.5 Hz. Esto indica que la informacion es valida hasta
aproximadamente los 35-45 metros.
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Figura 5.18: Curvas de dispersion en tendido de gedfonos de 4.5 Hz ubicado al centro del perfil
perpendicular, generado por fuente activa. La curva de la derecha corresponde a la curva
promedio en frecuencias.

Por otro lado, por efectos de aliasing (explicado en la seccion 3.3.3.1.3)), la
longitud méxima depende de largo del arreglo (la mitad), en este caso de 235 metros. Es
decir, para todos los arreglos, la longitud de onda méxima donde el dato es creible
corresponde a 115 metros.

Una vez obtenida la curva de dispersion se realiza una primera inversion
utilizando sélo los datos de los gedfonos de 4.5 Hz. Para el mismo perfil anterior, el
resultado de la inversion se presenta en la figura 5.19. En el panel A) se muestra la
solucion de menor error obtenida, cuyo desajuste (misfit) es de 0.015. En el panel C se
muestra el ajuste entre la curva de dispersion modelada y la observada. De la figura se

puede apreciar un ajuste muy bueno, con un error muy bajo, y consistencia entre las
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soluciones de menor desajuste hasta aproximadamente los 50 metros. El perfil resultante
se compone principalmente de 3 estratos, pasando de un estrato de alta a uno de baja
velocidad aproximadamente a los 20 metros. El ultimo estrato caracterizado de 600 m/s
esta cerca del rango de validez de la solucion y no se condice con claridad con la curva
de dispersion, sumado a que a esa profundidad los modelos a distintos desajustes
empiezan a divergir.
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Figura 5.19: Inversion perfil central de gedfonos. A) Perfil de menor misfit en negro, junto con
las soluciones de mayor misfit en color. B) Ajuste entre la respuesta modelada (colores) para

distintos misfits y la observada (negro), para la curva de dispersion.

Esta inversién de velocidades que se aprecia en el resultado de uno de los perfiles
centrales, se presenta en la mayoria de los datos del perfil perpendicular (WE), salvo en
el extremo oeste (los dos arreglos de mas al oeste), méas cercano a la Falla Mejillones,
donde el comportamiento de la velocidad es monoOtonamente creciente hacia las
frecuencias bajas. Un ejemplo de esto se muestra en la figura 5.20, donde se presenta el

resultado del proceso e inversion para el perfil oeste-centro.

En la figura 5.20, en el panel D se muestra la curva de dispersion al realizar un
stacking de las curvas procesadas. Se ve, al igual que en el caso anterior (y que todos los

perfiles), una curva bastante limpia desde los 4.5 hasta los 30 Hz, que crece desde los
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300 m/s hasta pasado los 400 m/s en su altima porcién. En los paneles A y B de la figura
5.20 se muestran los resultados de la inversion para este caso, donde aparece un cambio
de estrato de 300 a 450 m/s casi a los 20 metros de profundidad. EI tltimo estrato de mas
de 800 m/s esta fuera del rango de validez segun la longitud de onda méxima (30-40
metros), y ademas las soluciones de menor error se separan, por lo que no se considera.

En el panel C se observa un ajuste perfecto entre el modelo y la curva observada.

En general los resultados del método activo para los perfiles de ge6fonos de 4.5
Hz presentan curvas muy nitidas, e inversiones con errores muy bajos y buenos ajustes,
sin embargo, tienen la limitante de la frecuencia natural del sensor sismico, que no
permite alcanzar informacién en frecuencias menores, y por lo tanto alcanzar
profundidades mayores. Para todos los perfiles, la profundidad de investigacion varia
entre 35-50 metros. Por esta razon, se realizaron ensayos activos con sensores de
frecuencia natural menor, y ensayos pasivos con geometrias 2D, con el fin de obtener
informacion de la curva de dispersion a frecuencias menores. Estos resultados se

muestran a continuacion.
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Figura 5.20: Inversion perfil oeste_centro de ge6fonos. A) Perfil de menor misfit. B) Soluciones
de distinto misfit. C) Ajuste entre la respuesta modelada (colores) para distintos misfit y la
observada (negro), para la curva de dispersion. D) Curva de dispersion obtenida del ‘stacking’ de

las curvas procesadas.

5.3.1.2. Sismémetros 0.5 Hz

Como se explica en el capitulo metodologico y en la figura 4.10, se realizaron 5
tendidos lineales, 3 de ellos en el perfil WE (denominados Oeste, Centro, y Este), y los
dos restantes en el perfil NS (denominados Norte y Sur). Cada uno de los 5 tendidos

corresponde a 9 sismometros espaciados a 100 metros creando un arreglo de 800 metros.

En estos perfiles se realizaron golpes en ambos extremos del tendido, y también
se aprovecharon las cerca de dos horas de funcionamiento, para realizar un analisis

pasivo (como se explicara posteriormente). En la figura 5.21 se muestran las curvas de
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dispersion de 3 de los perfiles. La linea punteada externa indica el limite tedrico donde
la solucion es confiable, segun la longitud de onda minima determinada por el
espaciamiento de los sensores. Como en este caso el espaciamiento es de 100 metros, la
curva empieza a ser valida para frecuencias menores a 2-3 Hz. El limite de la izquierda
estd determinado por el largo del arreglo, y no aparece en la gréfica porque en este caso
es suficiente, siendo el limite la frecuencia minima del sensor (0.5 Hz)

“elocity (mfs)

Frequency (H2) I Frequency (Hz)

ParaleloNorte Perpendicular Centro Perpendicular Este

Figura 5.21: Curvas de dispersion para arreglos de sismometros de 0.5 Hz espaciados a 100
metros. La curva punteada externa indica el limite tedrico donde es valida la solucion hacia las

altas frecuencias.

De la imagen 5.21 se pueden establecer dos cosas. En primer lugar, los resultados
son mejores en algunos sitios, pero en todos los casos la solucién no es tan clara como
con los gedfonos de 4.5 Hz. Esto se debe fundamentalmente a que la energia a baja
frecuencia no fue suficiente para alcanzar a caracterizar las propiedades de dispersion
del sitio, ademé&s de disponer relativamente de pocos geofonos. En segundo lugar, al
tener un espaciamiento tan grande entre los sismémetros, el fendmeno de aliasing se
hace presente en frecuencias menores, provocando que no exista un traslape con la
solucidn de los gedfonos (que llega hasta los 4.5 Hz), por lo que hay una zona donde no
existe informacion. Esto se mejora con el andlisis de los ensayos pasivos,
fundamentalmente con los arreglos 2D, como se explica mas adelante. Ademas, los
ensayos pasivos permiten contrastar y mejorar la informacion en frecuencias bajas.
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Para estos 5 perfiles no se realiz6 una inversion individual debido a que entregan
informacion en un rango muy acotado de frecuencias y no existe un traslape con la
informacién de los gedfonos de 4.5 Hz. Posteriormente seran utilizados para contrastar

la informacion de los ensayos pasivos.

5.3.2. Resultados métodos pasivos

Se presentan a continuacion los resultados obtenidos aplicando los analisis f-k y
SPAC a ensayos pasivos realizados en tendidos de sismémetros de 0.5 Hz de frecuencia
natural, con configuraciones lineales y hexagonales. Ademas se utilizaran las series de
tiempo generadas en todas las posiciones donde se ubicaron los sensores para efectuar
una analisis con el método de Nakamura (H/V), considerando que en todos los puntos se
tiene mas de una hora de medicidn, y los sensores utilizados miden la aceleracion en las

tres componentes.

5.3.2.1. Andlisis f-k

El andlisis f-k enfocado a ensayos pasivos se utilizd solamente para los arreglos
bidimensionales. Como se explicé en el capitulo metodoldgico, los perfiles
bidimensionales consisten en arreglos de 7 sismometros, formando un hexagono regular,
con un sensor en el centro. Se realizaron en 5 centros distintos (Norte, Sur, Oeste,
Centro, Este) como se muestra en la figura 4.10, y en cada uno se realizaron dos
arreglos: uno de radio 30 metros, y uno de radio de 70 metros. Como se explico en la
seccién 3.3.3.1.3., segun la geometria del arreglo existen limites tedricos donde la

solucidn es confiable.

En la figura 5.22 se presenta el resultado para el andlisis f-k, en ambos arreglos
hexagonales, para el tendido del centro. En ambos arreglos se cortd la curva dentro de
los limites teoricos. En la curva del hexagono de 30 metros se observa el empalme con la
dispersion de los gedfonos en el mismo sitio, y se aprecia que el resultado del arreglo

bidimensional, va un poco por debajo que la del arreglo lineal. Para el hexagono de 70
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metros, la curva esta ligeramente por arriba del arreglo mas chico, pero sigue la misma

tendencia. En ambos casos se aprecia una fuerte desviacion estdndar en los datos.

Hexagono70 m

o
i
L5

!

Dispersion geofonos4.5 Hz Dispersion hexagono 30 m

Figura 5.22: Resultado proceso f-k para los ensayos pasivos con arreglos 2D en el perfil central.
A laizquierda, la curva de dispersion para el arreglo de 30 metros, y a la derecha, para el arreglo
de 70 metros.

En todas las curvas de dispersion con el método f-k, para los arreglos de 30
metros, se aprecia un calce muy bueno con la curva proveniente de los ensayos activos
(gedfonos 4.5 Hz), como se muestra en la figura 5.22. EI empalme entre las curvas de
los arreglos de 30 y 70 metros, no es tan exacto, generandose pequefias variaciones en la
vertical (sobre todo entre los 3-4 Hz), pero siguiendo una tendencia clara. Por otro lado,
la desviacion estandar de los datos es muy alta, y en algunos casos quedan zonas vacias
debido a los limites tedricos.

En todos los resultados se ve, al igual en el caso de los activos, un decaimiento
de la velocidad a partir de los 5 Hz, el cual se mantiene hasta por lo menos los 2 Hz. En

algunos casos, se logra apreciar un alza en la velocidad de fase a frecuencias muy bajas,
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pero en zonas externas a los limites de confiabilidad. En el caso de los arreglos del perfil
NS, el decaimiento es mas leve y se produce a frecuencias menores 3-5 Hz.

5.3.2.2. Andlisis SPAC

El analisis SPAC se utilizd para los ensayos pasivos bidimensionales. Como se
explico en los capitulos anteriores, el método calcula las curvas de autocorrelacion y, a
partir de ellas, estima las curvas de dispersion. En la figura 5.23 se aprecia un resultado
del proceso con el anélisis SPAC para los arreglos hexagonales de 30 y 70 metros en el

tendido central.
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Figura 5.23: Curvas de dispersién obtenidas con el método SPAC para los arreglos hexagonales

pasivos de 30 y 70 metros.

De la figura 5.23 se puede apreciar que ambos arreglos logran ver la misma
tendencia en la velocidad, la cual disminuye hasta frecuencias cercanas a 1 Hz, para
luego crecer de manera tenue. Esta tendencia se puede asociar al gran espesor que puede
alcanzar el estrato de baja velocidad. Ademas, la curva para el arreglo menor (30 metros)

estd mejor definida a lo largo de todo el rango de frecuencias, lo que en parte se puede
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deber a que los sensores estan mas cerca, generando una mejor resolucion a frecuencias
mayores, como también al tiempo de registro utilizado. En todos los arreglos, el registro

fue mayor a 1 hora, por lo que el dato logra alcanzar una mejor definicion.

En la figura 5.24 se aprecian las curvas de autocorrelacion a partir de la cual se
calcula la curva de dispersion del panel B. Como se explicd anteriormente, de estas
curvas solo se seleccionan aquellas zonas donde exista una mayor concentracion de
puntos en el histograma del panel B, lo que queda determinado por las curvas negras. Se
grafica ademas, la curva de dispersion resultante del ensayo activo en el perfil de
geofonos 4.5 Hz ubicado en el mismo perfil, la cual se ajusta bastante bien a la

resultante del método SPAC.
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Figura 5.24: A) Curvas de autocorrelacion del método SPAC. Cada curva representa a un anillo
distinto (distinto radio, como se muestra en el capitulo 3.3.3.2). B) Curva de dispersion para el

arreglo hexagonal de 70 metros, para el tendido Este.

En el tendido Este, se observa el mismo comportamiento que en el caso del
tendido central, con una curva de dispersion que desciende hasta 1Hz, para luego crecer
tenuemente. Este comportamiento es general para todos los tendidos, sin embargo, en los

tendidos asociados al perfil NS (paralelos a la Falla), el cambio hacia un estrato de
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mayor velocidad hacia frecuencias bajas es mas claro (Figura 5.29). El resto de los

perfiles se muestran en el anexo D.2.

5.3.3. Inversién sismica combinada

Tal como se mostrd en los resultados previos, los diferentes méetodos y arreglos
utilizados aportan informacion en diferentes rangos de frecuencia, determinados por los
instrumentos utilizados (frecuencia natural de los sensores), la fuente de energia
utilizada (activa o pasiva), la geometria de los arreglos, y la teoria asociada al analisis
efectuado. Es por esta razon, que la utilizacion de diferentes enfoques, técnicas, y
arreglos, permite complementar y determinar la curva de dispersion en un rango mas

amplio de frecuencias, y validar la informacidn generada en el proceso de los datos.

En la figura 5.25 se grafican las curvas de dispersion para los distintos enfoques
utilizados, en el perfil perpendicular Este. A la derecha se observa la curva del ensayo
activo con geo6fonos de 4.5 Hz. De fondo, se muestra la curva de dispersion calculada a
partir de las curvas de autocorrelacion con el método SPAC, y en negro, a la izquierda,
aparecen las curvas asociadas al andlisis pasivo f-k. Se puede concluir que existe
consistencia entre los diferentes métodos, y la aplicacion de los métodos pasivos a
arreglos de distinto tamafio permite generar la curva de dispersion en un rango completo

de frecuencias desde los 0.6 Hz hasta los 20 Hz.

Las principales diferencias, sin embargo, se presentan con los resultados del
analisis f-k. Las curvas presentan un alto error, y en algunos casos se producen
inconsistencias con el resto de las soluciones, sobre todo, cerca de los limites tedricos
correspondientes al método (como en las figuras 5.25 y 5.26), sumado al hecho de que
en algunos perfiles con velocidades mas altas, quedan algunas zonas sin traslape, como
en la figura 5.26. De todas formas, en el resto de las zonas, las curvas f-k alcanzan una
gran consistencia con el resto de los datos. Estas diferencias entre ambos métodos, y el
mejor empalme de los resultados del método SPAC, pueden tener relacion con la
cantidad de sensores utilizados. En general el método SPAC requiere menos sensores
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para alcanzar la misma resolucion que en el método f-k (Chavez-Garcia et al., 2005;
Okada, 2003), donde ciertas componentes del campo de ondas de Rayleigh se pueden

perder en este Gltimo.

En la figura 5.26 se muestra la comparacion de los métodos para el tendido
perpendicular Oeste, con los resultados SPAC para los dos tamafios de arreglo
bidimensional, donde existe diferencias mas importantes con los datos del analisis f-k,

principalmente en el rango 2-4 Hz.

‘elocidad (m/s)
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T il T T

Dispersion pasivo f-k Dispersion activo gedfonos 4.5 Hz

Figura 5.25: Comparacién de las curvas de dispersion obtenidas por los distintos enfoques y
arreglos: arreglo lineal activo, y arreglos pasivos bidimensionales mediante los enfoques f-k y

SPAC, para el perfil perpendicular Este.

En la misma figura 5.26 se ve una zona de poca resolucién en la curva SPAC
para el arreglo de 70 metros, lo que se soluciona considerando el arreglo de menor
tamafio (30 metros), cuya porcion de la curva de dispersion, entre 2-5 Hz, queda

representada por la linea de color rojo, en el panel inferior derecho.
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Considerando los problemas en los extremos de las curvas f-k, y la consistencia
que logran hacia frecuencias mas bajas, se decidié realizar la inversion combinada
utilizando solamente las curvas de dispersion de los ensayos activos con ge6fonos de 4.5
Hz, y las curvas de autocorrelacién del analisis SPAC, para los dos tamafios de arreglos
bidimensionales. La inversion, al igual que con los ensayos activos, se realiza mediante
el software Dinver, donde se cargan todas las curvas a utilizar. Para los modelos
generados, se limité la razén de Poisson entre 0.2-0.5 y la densidad se fijé entre 1600 y
2100 kg/m?. Segln autores como Wathelet (2005), el parametro mas influyente en la
inversion corresponde a la velocidad de corte, por lo que los rangos anteriores, no

modifican de manera relevante la solucion del proceso.

Autocorrelacién hexagono 30m
g 0,85 TS
o4
go.o—;
042
Zoai

SPAC hexdagono 30m

Boaz T rl
50.05
20.45 i :
=4.8< 2085

Tololsl 4t ATy Toleoll o4t
Frequency (Hz) Frequency (Hz)
Frecuenda (Hz)
Autocorrelacion hexdgono 70m SPAC hexagono 70m

2083
?04%\‘ 3
o _

i S

‘elocidad {mfs)

B

Figura 5.26: Comparacién de las curvas de dispersion obtenidas por los distintos enfoques y
arreglos: arreglo lineal activo, y arreglos pasivos bidimensionales mediante los enfoques f-k y
SPAC, para el tendido Oeste.
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Por lo tanto el problema se limita a dos incdgnitas por capa: la velocidad de corte

y su espesor. En la figura 5.27 se presenta el resumen de la inversion combinada para el

tendido perpendicular central. Se puede apreciar un buen ajuste en las curvas de

autocorrelacion asociadas al método SPAC, y en la curva de dispersion, con los datos de

los ensayos activos. Las soluciones en velocidad de corte para distintos desajustes son

consistentes entre si, mostrando un estrato de baja velocidad aproximadamente a los 50

metros cuyo espesor no se logra identificar. EI minimo error de las soluciones es de un

23%, lo que es alto. Esto se debe a la combinacion de técnicas que genera errores

mayores en el proceso de inversion pues el nimero de puntos para calcular el misfit es

alto. Sin embargo, el buen ajuste logrado en los paneles B y C, junto con la consistencia

de los modelos de menor misfit (panel A), demuestra que el resultado es satisfactorio.
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Figura 5.27: Resumen inversion combinada para el perfil perpendicular central. A) Perfil de

velocidad de onda de corte en profundidad resultante de la inversién. La curva en negro

corresponde a la de menor desajuste (23%). B) Ajuste en la curva de dispersion. C) Ajuste en las

curvas de autocorrelacion.
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El modelo de menor desajuste, indica un paso desde una primera capa de 400
m/s, a una capa de alta velocidad cerca de los 20 metros, para luego entrar a un estrato
de menor velocidad, el cual se extiende en profundidad sin una salida. La longitud de
onda méxima alcanzada es de 625 metros a los 0.6 Hz, lo que sugiere una profundidad
tedrica confiable del orden de los 200 metros. En términos del resultado de la inversion,
la solucion de los diferentes modelos son consistentes en todo el rango de 0-100 m
(Panel A figura 5.27), y el ultimo estrato se propaga hacia abajo desde los 100 m sin que
sea factible identificar su espesor. Como la inversion no arroja un estrato mas alla del
ultimo mencionado, es posible concluir que la capa profunda de 400 m/s se extiende al
menos hasta los 200 metros, aproximadamente.

Las soluciones para los 5 tendidos se muestran en la figura 5.28. En todos los
tendidos existe un paso desde un estrato de alta velocidad (600-900 m/s) a uno de menor
velocidad (400-500 m/s) el cual se extiende hasta por o menos los 200 metros, segun las
longitudes de onda méxima alcanzadas en todos los tendidos (600-800 metros). En los
tendidos NS, se alcanzan las maximas longitudes de onda (1500 metros en el Norte,
1300 en el Sur), lo que indica una profundidad de exploracion tedrica del orden de los
500-600 metros. Ademas, en estos perfiles, se logra identificar un estrato de mayor
velocidad cerca de los 550 metros. De todas formas, la velocidad y profundidad de este
ultimo estrato presentan una alta variabilidad, debido a que esa zona se ubica en el limite
de confiabilidad, sumado al hecho de que el supuesto de considerar el medio 1D es

discutible. Las curvas de autocorrelacion se muestra en el anexo D.
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Figura 5.28: Soluciones y ajustes en dispersion resultantes del proceso de inversion para todos

los 5 perfiles estudiados. En paréntesis se muestran los desajustes minimos para cada caso.

5.3.4. Método de la razon espectral (H/V)

Como se explico en el capitulo metodoldgico, la larga duracion de los ensayos
pasivos realizados con los sismometros de 0.5 Hz, permitié tener registros de
aceleracion en las tres componentes de mas de una hora, en distintos puntos de los
tendidos paralelo y perpendicular. Esto permitié realizar, de manera complementaria, un

analisis con el método de la razon espectral (Nakamura), con una buena estadistica.

El método entrega un valor de frecuencia predominante de vibracion del sitio, y
ademas entrega una idea de qué tan rigido es con respecto a la roca, a través de las
amplitudes en el valor de H/V. Un ejemplo del resultado obtenido para este método se
presenta en la figura 5.29, correspondiente a un punto del tendido perpendicular Este,
que se ubica al lado del sitio 14 del MT (figura 5.11). En la figura se muestra un ‘peak’
claro de gran amplitud (8.2) a una frecuencia fundamental del sitio de 0.17 Hz. La gran
amplitud de la curva indica un fuerte contraste de rigidez entre el suelo y la roca basal,
sin embargo, no tiene relacion cuantitativa directa con las amplificaciones que tendra el

sitio ante un evento sismico.
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En general los resultados son similares al de la figura 5.29 en los puntos de los
tendidos perpendicular centro y este, con frecuencias fundamentales entre 0.17 y 0.18
Hz, pero hacia el oeste, las amplitudes van disminuyendo hasta llegar a curvas como la
de la figura 5.30, donde no se aprecia un ‘peak’ claro. Las curvas del perfil paralelo, son
curvas con un ‘peak’ claro, pero con amplitudes muy bajas (inferiores a 3) y con

periodos mas cercanos a 0.2 Hz y algunos superiores a dicho valor.

Este comportamiento podria explicarse, segin los resultados de los métodos
anteriores, debido al basamento més cercano hacia el oeste, y a la presencia de suelos

mas rigidos relacionados con el aporte del Morro Mejillones.
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Figura 5.29: Resultados método de Nakamura para un punto del perfil perpendicular Este.

Por dltimo, utilizando la ecuacion 3.75, se puede estimar el espesor de la
columna de suelo, asumiendo una velocidad representativa promedio para todo el

estrato. Utilizando esta formula en el punto cuyo resultado se muestra en la figura 5.30,
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con un periodo predominante de 5.88 segundos (frecuencia de 0.17 Hz), y una velocidad
promedio en ese punto de 480 m/s, se obtiene un espesor de 705 metros, muy similar a
los 680 metros que sugiere el método gravimétrico, y a los 670 metros del MT donde

aparecen resistividades superiores a 1 ohm-m.
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Figura 5.30: Resultados método de Nakamura para un punto del perfil perpendicular Oeste.

5.4. Discusion

Los resultados presentados en los subcapitulos anteriores permiten interpretar,
desde enfoques totalmente independientes, la geometria de la cuenca y las propiedades
de los sedimentos que la rellenan. El objetivo de esta seccidn es discutir el rango de
validez de los resultados de cada método, e interpretarlos en conjunto para lograr definir
un modelo geomorfologico y geotécnico representativo de la zona de estudio, que

permita constrefiir de manera adecuada la modelacion dindmica de la cuenca.
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En primer lugar, y de manera general, se puede apreciar un buen ajuste entre las
respuestas generadas por los modelos y los resultados obtenidos, con errores que son

bastante bajos, siempre inferiores a 5-10%.

En relacion a los resultados del método gravimétrico, la anomalia residual de la
figura 5.3 permite entender como es la forma del contacto entre el relleno sedimentario y
el basamento rocoso, presentando un fuerte gradiente vertical hacia la Falla Mejillones
en el Oeste, y una transicion més suave hacia la roca en el Este. Ademaés, las fuertes
anomalias obtenidas (de casi -30 mGal en su mayor expresion) indican un espesor de

600-800 metros de los materiales que rellenan la cuenca.

Ahora bien, la profundidad asociada del relleno va a depender del contraste de
densidad que se establezca entre este y la roca, donde una mayor diferencia se traducira
en menores espesores de suelo. Con respecto a la roca, las muestras obtenidas en ambos
extremos de la zona de estudio coinciden en valores en torno a los 2.67 g/cm?, y como se
coment0 anteriormente, el error en asumir este valor es bajo, considerando la
informacidn geoldgica disponible. Con respecto a los suelos, este valor es mas dificil de

establecer.

En relacidn a esto ultimo, el primer supuesto para la inversion de los datos de
gravedad es considerar un Unico cuerpo que se asocie al relleno sedimentario, el cual
presenta una densidad constante. Esto no considera, por ejemplo, el aumento de la
densidad en profundidad por confinamiento, sin embargo, considerando las magnitudes
de anomalia y espesores que se manejan, este efecto no generaria variaciones muy
grandes en el resultado final. También se ignora la presencia de distintos tipos de suelos,
los que podrian presentar variaciones de densidad. Sin embargo, los resultados de los
otros métodos geofisicos realizados en la zona, permiten avalar el supuesto de
uniformidad. En el caso del método magnetotelurico, las inversiones 1D y 2D realizadas
muestran un gran cuerpo super-conductor, que se proyecta por cerca de 500-600 metros,
y que no presenta grandes variaciones en resistividad que permitan identificar con

claridad mas de un estrato. Por otro lado, en el método sismico, las curvas de dispersion
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se vuelve relativamente planas hacia bajas frecuencias més bajas, y las inversiones no
presentan cambios importantes de velocidad en profundidad, por lo menos hasta la
profundidad de exploracion que bordea los 200 metros. Finalmente, los cambios de
propiedades eléctricas y de velocidad de corte estan limitados en promedio a los
primeros 50-80 metros, por lo que el aporte de un cambio en densidad en una columna
de més de 600 metros no generara cambios importantes.

Con respecto al valor de densidad, segundo supuesto en la modelacion de la
gravedad, Nazar et al. (2016) sugieren la presencia de suelos diatomaceos (comentados
en el marco geoldgico), correspondientes a una matriz limo-arcillosa con restos de
diatomeas fosilizadas en profundidad en Mejillones, cuyas densidades secas son incluso
inferiores a 1 g/cm?®. Segln este mismo autor, estos suelos son capaces de retener mucha
cantidad de agua alcanzando valores de hasta 1.56 g/cm?®. Los sondajes disponibles al
este de la cuenca, indican los mismos niveles de densidad para los limos con diatomeas
(Capitulo 2). Ademas, Gonzalez (2013) presenta algunas columnas estratigraficas en la
zona de estudio (figura 2.6), hacia la costa, donde exhibe la existencia de suelos limosos
y diatomitas asociadas a la Formacion La Portada en profundidad, tras capas delgadas de
arenas y gravas, lo que sumado a la informacion geoldgica expuesta en el capitulo 2,

permite proponer la propagacion de este estrato por varios cientos de metros.

Es asi, que para la inversion de los datos gravimétricos se considerd en principio
un rango de contraste de 1-1.2 g/cm?®, es decir, densidades de la columna de suelo que
van desde 1.47-1.67 g/cm?®, como se muestra en las figuras 5.5 y 5.6. Para acotar este
valor se hizo uso de los otros metodos geofisicos realizados. Los resultados sismicos
(figura 5.29) en general no lograron alcanzar velocidades atribuibles a basamento,
alcanzando profundidades de estudio de ~ 200 metros. En el caso de los perfiles
paralelos, se aprecia una transicion a un estrato de mayor velocidad, sin embargo, ni este
valor ni la profundidad a la que ocurre estan bien acotados por las soluciones generadas,

presentando un profundidad variable de entre 500 y 600 metros. Si se compara con la
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gravedad en ese punto, utilizando un contraste de 1.2 g/cm?, la profundidad del
basamento en esos perfiles seria del orden de 500 metros.

En relacién a los resultados del método magnetotellrico, estos muestran la
presencia de una gran zona super-conductora con resistividades que alcanzan valores
inferiores a 1 ohm-m, y de hasta 0.2 ohm-m, y que se extiende en general desde los
primeros 50 hasta los 700 metros, en su maxima profundidad. Como se explicd
anteriormente, valores de resistividad inferiores a 1 ohm-m son muy conductores, y son
dificiles de encontrar en ambientes comunes de cuencas sedimentarias. Si se siguen los
rangos de resistividad de la figura 3.7, estos valores son asociables a sulfuros masivos, o
presencia de agua salina. Esta Ultima razén, es la que explica los niveles alcanzados en el
lugar, debido a la cercania con el borde costero (2 km). En los primeros 50-100 metros,
la resolucion del método MT es baja, debido a que el rango de frecuencias registrado
estd pensado para profundidades mayores. Sin embargo, el método TEM logra medir en
periodos de micro y mili segundos, por lo que la informacion en los primeros 50-100
metros es méas confiable. Si se observan los resultados de este método en los mismos
perfiles del MT (Anexo A, Figura A.4), se ve que los valores inferiores a 1 ohm-m, o
cercanos a ese valor, se alcanzan incluso por sobre la cota del nivel del mar. Ademas, en
los mismos resultados se distingue un primer estrato de 20-30 metros con resistividades
superiores a 10-20 ohm-m, y luego existe un estrato de espesor variable (entre 5-30
metros) con resistividades del orden de 5 ohm-m y superiores a 1, a partir del cual se

Ilega al stper-conductor.

Estos valores conductores se pueden explicar por la presencia de agua salina
retenida en los suelos del sector. Si bien, algunos sondajes mencionados en el trabajo de
Mufioz & Rivas (2012) no detectan la presencia de napa freatica en los primeros 30
metros, la gran capacidad de retencion de agua de los suelos diatomaceos mencionados
anteriormente en el trabajo de Nazar et al. (2016), puede explicar los valores de

resistividad registrados, a partir de crecidas del nivel del mar en periodos pasados.
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Ademas, se tomd una muestra de diatomita presente cerca de la costa en la zona
de estudio, a la cual se le realizaron ensayos de resistividad eléctrica mediante un
resistivimetro, siguiendo el procedimiento descrito en el trabajo de Araya (2005). La
muestra fue obtenida desde una pared expuesta al ambiente, a cerca de un metro de la
superficie, cuya densidad registrada, en estado natural, fue de 0.81 g/cm®. Los ensayos
se realizaron en dos condiciones: en estado natural, y saturada en una solucion salina con
concentraciones tipicas de agua de mar (3.5 %). Para el primer caso, la resistividad
eléctrica obtenida vario entre 4 y 7 ohm-m para distintas mediciones. En el caso
saturado, el equipo no fue capaz de registrar, o que se debe al comportamiento
extremadamente conductor de la muestra, lo que sugiere que los valores de resistividad
son inferiores a los del primer caso, alcanzando posiblemente los valores inferiores a 1

ohm-m obtenidos con las mediciones MT y TEM.

En este sentido, la transicion de un medio tan conductor a un medio con
resistividades bajas, pero superiores a 1 ohm-m (un orden de magnitud de diferencia),
como se muestra en la figura 5.13, se podria asociar a la presencia de un medio mas
impermeable, como el basamento. Los valores obtenidos de 1 a 10 ohm-m son aun
conductores, pero una década superiores a los del estrato superior, y se pueden deber a
un basamento fracturado, que permite la circulacion de fluidos, efecto que va
disminuyendo en profundidad hasta llegar a un basamento mas puro. En esta
investigacion, se propone este cambio en un orden de magnitud de los valores de

conductividad, como el contacto entre el relleno sedimentario y el basamento.

Considerando esto, se utilizan los resultados obtenidos con el método MT, para
calibrar el contraste de densidad utilizado en el método gravimétrico. En la figura 5.31
se muestra la inversion 2D de MT para el perfil perpendicular, junto con el basamento
gravimétrico para dos contrastes de densidad: 1.2 y 1 g/cm®. Se puede ver que el perfil
gravimétrico con el contraste de 1.2 g/cm® se ajusta de mejor forma con los datos
eléctricos. En general, las profundidades coinciden bastante bien, salvo en la zona oeste

cercano a la falla, donde efectos 3D pueden afectar la solucién del MT.
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Figura 5.31: Comparacion entre la inversion 2D del método magnetoteldrico y la inversion del

método gravimétrico.

Con respecto a la validez de la solucion del método eléctrico, en general las
curvas de resistividad aparente son similares en ambos modos (TE y TM), sugiriendo un
comportamiento principalmente 2D, a excepcion de los puntos ubicados al Oeste
(principalmente el 8 y 10) donde las curvas se distancian mas entre ellas (Figura 5.16), y
donde la inversion global presenta profundidades demasiado grandes en comparacion a
la figura 5.13. Esto se puede deber a efectos 3D asociados a la cercania del cerro y de la
Falla de Megjillones hacia el Oeste. Ademas se puede ver que en el resto de las curvas, si
bien son mas parecidas en ambos modos, hay algunas diferencias leves, sobre todo las
del modo TM, que presentan comportamientos mas conductores, posiblemente debidos
al efecto del mar en los periodos més altos. De todas formas, considerando los
problemas que pueden existir en la zona oeste, y la inversion utilizando solo el modo

TE, los ajustes son bastantes buenos y coinciden en forma con la gravedad.

En base a la consistencia en el contacto suelo-basamento entre los datos
electromagnéticos y de gravedad, y por la suavidad de la curva de este ultimo, es que se
decidié definir el basamento rocoso del perfil perpendicular, como aquel otorgado por la
inversion 3D del método de gravedad, utilizando un contraste en densidad de 1.2 g/cm?,
es decir, un suelo con una densidad promedio de 1.47 g/cm?® y un basamento de densidad
2.67 g/lcm?.
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En relacion a los resultados del método sismico, como se menciono
anteriormente, no se logro alcanzar velocidades atribuibles al basamento, debido a la
gran profundidad a la que aparece este en la zona. Las curvas, si bien se definen de
buena forma hasta incluso por debajo de 1 Hz, no muestran una transicion clara, y las
longitudes de ondas alcanzadas no son lo suficiente para estudiar profundidades del
orden de los 700 metros.

De todas formas, permite obtener informacion importante en los primeros 200-
300 metros, la cual se puede propagar en profundidad a partir de la informacion
geoldgica y de los otros métodos geofisicos aplicados. Se puede apreciar en los
resultados que existe una muy buena correlacion entre los resultados del método activo y
los ensayos pasivos, principalmente con aquellos obtenidos del método SPAC. Junto a
esto, los ajustes entre las respuestas observadas y modeladas son bastante buenos, con

errores bajos y con consistencia entre las soluciones obtenidas para distintos desajustes.

Los perfiles de velocidad de corte obtenidos muestran una respuesta similar entre
ellos, donde la solucion se puede simplificar a un modelo de 3 estratos, con
caracteristicas compartidas en todos los perfiles. En la figura 5.32, por ejemplo, se
muestra la solucion obtenida en el perfil perpendicular central. EI modelo se puede
simplificar en un perfil de 3 estratos, donde el primero posee una velocidad de cerca de
350 m/s y un espesor de 20-25 metros. Posteriormente lo sigue un estrato de gran
velocidad, que si bien la inversién propone 1000 m/s posiblemente sea mas bajo, y cuyo
espesor es de casi 20 metros. Finalmente, aparece una caida de la velocidad a un estrato

de aproximadamente 400 m/s, el cual se propaga hasta la profundidad de exploracion.

Si nos remitimos a la informacion del marco geologico, la primera capa puede
corresponder a las arenas sueltas que se ven en terreno, con conchas y restos marinos. El
segundo estrato puede corresponder a estas mismas arenas y gravas mas compactadas,
mientras que el ultimo podria tener relacion con los limos diatomaceos comentados

previamente.
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Figura 5.32: Perfil resultante de velocidad de onda de corte obtenido en el perfil perpendicular

central.

En términos eléctricos, el primer y segundo estrato de arenas se puede relacionar
con la zona de alta resistividad en los métodos MT y TEM (sobre 20 ohm-m), debido a
que no retienen el agua. El estrato de suelos diatomaceos se puede relacionar con los
estratos de menor resistividad y el medio stper-conductor, en funcién de la cantidad de
agua que pueden retener y la posicion de la napa freatica. Esto también es consistente
con las columnas estratigraficas que se muestran en Gonzalez (2013), donde los estratos

de arena se pueden ir haciendo mas importantes a medida que se alejan de la costa.

5.5. Modelo geomorfoldgico y geotécnico

A partir de los resultados e interpretaciones presentadas anteriormente, se
procede a generar un modelo geomorfoldgico y geotécnico representativo del sitio de
estudio, a partir del cual se estudiard en el siguiente capitulo el comportamiento

dindmico de la zona de mejillones ante eventos de caracter sismico de subduccion.
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En funcién de los recursos disponibles, se concentraron las diferentes
metodologias de prospeccién, principalmente, a lo largo de dos perfiles ortogonales
entre si, y orientados segun la presencia de la Falla de Mejillones: Perfil paralelo y

perpendicular a la Falla.

A modo de simplificacion, y tomando en cuenta posibles efectos 3D en el perfil
cercano a la falla, se decidi6 dirigir los resultados hacia la definicion de un modelo
geotécnico 2D asociado al perfil perpendicular, cuya disposicion en el espacio se

muestra en la figura 5.11.

El modelo generado consiste en una simplificacion del problema, cuyas
propiedades geomeétricas y geotécnicas son valores promedios, distribuidos en una
cantidad finita de estratos de propiedades constantes, y definidos y sustentados a partir
de resultados puntuales en distintos sitios del perfil. En este caso, la geometria del
basamento corresponde a la generada por el método gravimétrico, calibrada por el
método magnetoteltrico e interpretaciones geologicas. Las propiedades petrofisicas,
densidad y velocidad de onda de corte, son determinadas a partir de la gravedad, y de
perfiles puntuales de velocidad en profundidad, cuya informacién se proyecta en las
zonas donde no existe dato.

Con el fin de incluir los efectos asociados a posibles desplazamientos de la Falla
de Mejillones, se extendio el modelo lateralmente, usando la informacién de los ensayos
activos sismicos en los extremos Oeste y Este. Este modelo se presenta en la figura 5.33.
A partir de la informacién sismica, los perfiles de mas al oeste presentaban velocidades
mayores y un ascenso continuo en los primeros 30 metros, producto de los materiales
que se depositan desde el morro. Por eso, el primer estrato de menor velocidad
desaparece hacia el Oeste. La Falla Mejillones aparece al extremo oeste del perfil, con
las caracteristicas mencionadas en el marco sismo-tectdnico, presentando un angulo de
manteo de 70° con respecto a la horizontal y un movimiento normal, como lo indican las

flechas en la figura 5.33
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En la figura 5.34 se muestra un modelo acotado a los 3 km centrales del perfil
perpendicular. EI modelo consiste en 3 estratos de suelo, cuyas velocidades promedio se
muestran en la figura, y un basamento rocoso, cuya proyeccion en profundidad se limita

a 100 metros por debajo del ultimo estrato, para efectos de la modelacion dindmica.
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Figura 5.33: Modelo geotécnico del perfil perpendicular influyendo la Falla Mejillones.
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Figura 5.34: Modelo geotécnico de la porcion central del perfil perpendicular. En lineas negras
las soluciones de velocidad de onda de corte de la inversion sismica combinada para los 3 sub-

perfiles perpendiculares.
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6. ANALISIS DINAMICO DE AMPLIFICACION SiSMICA

Una vez generado el modelo geotécnico se procede a evaluar su comportamiento
ante cargas dindmicas mediante modelacion computacional, a fin de cuantificar las
amplificaciones en superficie de las ondas sismicas. El andlisis dindmico se realiza
utilizando el método numérico de elementos espectrales (SEM por sus siglas en inglés)
implementado en el codigo SPEED (SPectral Elements in Elastodynamics with
Discontinuous Galerkin) el cual busca aproximar el problema de propagacion sismica en
medios visco-elasticos heterogéneos tridimensionales (Mazzieri et al., 2013). EI método
SEM fue introducido inicialmente por Patera (1984), y combina las ventajas del método
de elementos finitos (como la aplicacion en geometrias altamente complejas) con la
precision de las técnicas espectrales. En particular, el método utiliza polinomios de
Lagrange de alto orden como funciones de forma, donde la solucion mejora en gran
medida aumentando el orden de los polinomios (e.g. Patera, 1984; Faccioli et al., 1997).
Una explicacion detallada de la aplicacion del método en el codigo de SPEED se puede
encontrar en los trabajos de Faccioli et al. (1997), Stupazzini et al. (2009), Antonietti et
al. (2012), y Mazzieri et al. (2013).

6.1. Modelacion computacional

A continuaciéon se detallan los aspectos mas importantes utilizados en la
modelacion computacional, incluyendo los modelos utilizados y la sefial utilizada como

excitacion sismica.

SPEED incorpora el comportamiento visco-elastico de los materiales a partir de

un vector de fuerzas viscosas (f,;sc) en la ecuacion de equilibrio (ecuacion 6.1):

d*u

M dt2 + Kﬂ = £+ fvisc (6-1)
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Donde M es la matriz de masa, K la matriz de rigidez, f el vector de fuerzas
externas, y u el vector de desplazamientos obtenido. El vector f,,;. corresponde a las

fuerzas de volumen que representan el comportamiento visco-elastico del material
caracterizado por un factor de decaimiento y,. Este vector se define segln la ecuacion
6.2.

du 5
foisce = —M (Zyda-l_ Ya E) (6.2)

Este pardmetro y, se ajusta para que todas las componentes de frecuencia se
atenten de la misma forma (no dispersivo). En SPEED, el factor de decaimiento se
relaciona al factor de calidad Q, el cual queda expresado en la ecuacion 6.3.

0= _Qf _1 63)
Ya fo 2¢

Donde f, representa la frecuencia caracteristica del movimiento sismico, y ¢

corresponde a la razon de amortiguamiento critico habitual. Por ejemplo, para un

amortiguamiento de 1%, el factor Q es 50.

Ademas, SPEED tiene implementado un modelo No Lineal (ocupado en esta
investigacion), el cual actualiza los parametros de rigidez (G) y amortiguamiento
viscoso (¢) segun la distorsion maxima instantanea al centro de cada elemento,
siguiendo como referencia las curvas entregadas para cada material. La distorsion

méaxima instantanea la calcula segun la ecuacion 6.4 (Smerzini, 2010).

ymn ) = mix (Jen(x.€) - (0 O] a1 (0 8) ~ 22 )], s () — e (0)]) - (64)

Donde ¢; son las deformaciones principales. Para cada paso de tiempo, en el
centro de cada elemento (posicion segun vector x), se calcula la distorsion maxima, a
partir de la cual se lee el nivel de degradacion correspondiente segun las curvas de
decaimiento de rigidez e incremento del amortiguamiento, y se actualizan los

parametros. Para mas detalles, revisar el trabajo de Smerzini (2010).
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6.1.1. Malla

Para la modelacion computacional se utilizd como base el modelo presentado en
la figura 5.33. Para generar la malla se utilizé el software Trelis® (desarrollado por
Csimsoft®), utilizando elementos hexaédricos. EI modelo generado para su evaluacién
en SPEED consiste en un modelo pseudo 3D (2D en deformaciones planas), donde a la
geometria de la figura 5.33 se le asigna un espesor en la direccién perpendicular (eje Y)
de 10 metros. Ademas, se incorporé la falla cortical en el modelo, como un bloque
idealizado segun las propiedades descritas en el capitulo 2. La extension lateral del
modelo es de 7 kilébmetros, y la malla cuenta con un total de 51919 elementos y 35184

nodos lineales.

La asignacion de propiedades se simplifico a través de la generacion de 12

grupos de elementos, los cuales se describen a continuacion (Figura 6.1):

1) Grupo de elementos hexaédricos correspondiente al estrato de arenas sueltas
(suelo), con espesor variable en la direccion W-E (eje X). Tamafio aproximado de
elementos igual a 20 m.

2) Grupo de elementos hexaédricos correspondiente al estrato de arenas
compactadas (suelo) con espesor variable en el eje X. Tamafio aproximado de elementos

igual a 20 m.

3) Grupo de elementos hexaédricos correspondiente al estrato de limos
diatoméaceos, con espesor variable en el eje X. Tamafo aproximado de elementos igual a
20 m.

4) Grupo de elementos hexaédricos correspondiente a la roca caracteristica de la
zona de falla. Tamario aproximado de elementos igual a 30 m.

5) y 6) Grupo de elementos hexaédricos correspondiente al basamento rocoso
(fuera de la zona de falla). Tamafio aproximado de elementos igual a 30 m.
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7) Grupo de elementos hexaédricos correspondiente a un estrato de roca auxiliar
ubicado al fondo del modelo, donde se aplica la excitacién sismica (frente de onda

plano). Los elementos tienen un tamafio de 30 m.

8), 9), 10) y 11) Grupos de elementos cuadrilateros planos en las caras verticales
del modelo (ejes X e Y) donde se aplican condiciones de borde de Dirichlet

(desplazamiento nulo en Y en Z).

12) Grupos de elementos cuadrilateros planos en el fondo del modelo (eje Z2)
donde se aplican condiciones de borde absorbente, y ademas se aplica el frente de onda

plano.

La figura 6.1 muestra una vista de la malla utilizada, donde la escala de colores

indica la velocidad de onda de corte (V) de cada estrato.
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Figura 6.1: Malla utilizada en la modelacion dinamica. La velocidad de onda de corte es

mostrada en la escala de colores, al igual que los grupos de elementos hexaédricos.
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6.1.2. Asignacion de materiales

El codigo SPEED requiere que a cada material (grupo) se le asignen las
siguientes propiedades: densidad (p), velocidad de onda de corte (Vs), velocidad de onda
P (Vp), y factores de calidad (Qp y Qs). Estos tltimos se calculan asumiendo una razén
de amortiguamiento critico inicial. En esta investigacion se realizaron dos tipos de
analisis: Visco-elastico, y No Lineal. Para el primer caso, basta con las propiedades
mencionadas anteriormente. En el segundo caso, es necesario otorgarle al material
curvas de rigidez y amortiguamiento caracteristicas, las que permiten actualizar las

propiedades de los suelos en forma iterativa.

Ademas, se estudid la implicancia de la falla en el comportamiento dinamico de
la cuenca de Mejillones y en las aceleraciones y desplazamientos en superficie. Para esto

se modeld la falla de 3 formas distintas:

e Roca pura: La falla (grupo 4) presenta las mismas velocidades que el basamento
rocoso (grupos 5y 6)

e Roca dafiada: La falla presenta una degradacion de las velocidades de onda de
corte y onda P.

e Rellena con arcilla: La falla presenta una degradacion de las velocidades de onda
de corte y onda, presentando valores muy bajos, comparables con el suelo de

relleno.
La tabla 6.1 resume las propiedades asignadas a cada material del modelo.

Para el caso no lineal, como se menciond anteriormente, es necesario asignar
curvas de amortiguamiento, y degradacion de la rigidez. En este caso, el suelo de mayor
interés corresponde a los suelos finos diatomaceos, los cuales se estima en este trabajo,
se propagan por cientos de metros. Para estos suelos, se cuentan con muestras obtenidas
de calicatas y sondajes en la zona. Una muestra inalterada fue sometida a ensayos de
laboratorio, para estudiar sus propiedades dinamicas. Los ensayos realizados
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corresponden a ensayos de columna resonante (RC) y torsion de corte ciclico (TS) para
confinamientos de 100, 200, y 400 kPa. Las curvas obtenidas para los confinamientos de

200 y 400 kPa se muestran en la figuras 6.2 y 6.3, respectivamente.

Tabla 6.1: Propiedades de los materiales del modelo

Material Grado Densidad Vs Vp Qs Qr
polinomio (kg/m3) (m/s) (m/s)
Suelo 1 (arenas 4 1800 400 600 50 | 100
sueltas)
Suelo 2 (arenas 4 1900 700 1200 50 | 100
densas)
Suelo 3 (limos 4 1500 450 900 50 | 100
diatomaceos)
Falla (Roca pura) 4 2700 1500 3000 100 | 200
Falla (Roca dafada) 4 2700 1000 2000 100 | 200
Falla (rellena de 4 2700 400 600 100 | 200
arcilla)
Basamento rocoso 4 2700 1500 3000 100 | 200
Roca auxiliar 4 2700 1500 3000 100 | 200

En la figura 6.2 se grafican los resultados obtenidos en los ensayos para un
confinamiento de 200 kPa (puntos) junto con un par de curvas publicadas (lineas
punteadas) por Vucetic & Dobry (1991) para suelos finos con distintos indices de
plasticidad (Pl = 15y 50 %). En el caso de la rigidez, la curva roja continua corresponde
a un ajuste hiperbdlico, usando la ecuacion 6.5, donde el parametro a depende del
confinamiento y y, regula la curvatura. EI pardmetro y corresponde a la distorsion en
porcentaje. En el caso del amortiguamiento, la curva roja corresponde al ajuste de los
datos siguiendo el trabajo de Darendeli (2001). La relacién utilizada se muestra en la

ecuacion 6.6.

= . (6.5)



148

G 0.1
) Dmasing + Dmin (6'6)

Dajustado =b <

Gméx

En la ecuacion 6.6, el parametro D, 4,4 COrresponde al amortiguamiento segin
Masing (explicado en Darendeli, 2001), que depende de los parametros de la curva de
rigidez. D,,;, Y b corresponden a los parametros de ajuste, donde ambos dependen del

confinamiento.

Los resultados obtenidos son consistentes, ya que se ubican, en general, en el
rango propuesto por los autores mencionados anteriormente, salvo las curvas de
amortiguamiento que alcanzan valores levemente inferiores para distorsiones bajas.
Ademas, las curvas para un confinamiento de 200 kPa son bastantes similares a las
curvas para un Pl 50 %.

La figura 6.3, muestra el ajuste (curva roja) para los datos a un confinamiento de
400 kPa (puntos). Ademas se grafican las curvas para 200 kPa y 800 kPa (lineas
segmentadas). Esta ultima se obtuvo utilizando los pardmetros calibrados en los dos
casos anteriores (200 y 400 kPa), variando el confinamiento. En este caso, para la curva
de rigidez, se ajustd un valor y,. para los datos obtenidos, y se varié solamente «, segun
el confinamiento, de manera lineal. Para el amortiguamiento, se variaron los parametros
by Dpin, donde ambos decrecen a medida que aumenta el amortiguamiento. En este
caso D,,;, varia linealmente, y b varia con forma de raiz cuadrada. Con estos datos,
considerando los niveles de confinamiento presentes en el modelo para el estrato de
suelo fino (profundidad minima de 30 metros), se decidié utilizar las curvas de 400 y
800 kPa. Para esto, el grupo 3 (estrato de limo diatoméaceo) se divididé en 3 zonas en
funcién de la profundidad. Para profundidades inferiores a 80 metros, se utilizé la curva
de 400 kPa, mientras que bajo los 150 metros las de 800 kPa. Para profundidades
mayores, debido a los altos niveles de confinamiento (sobre 1 MPa), se considero visco-

elastico sin degradacion de propiedades.
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Figura 6.2: Curvas de laboratorio para amortiguamiento y degradacion de rigidez (puntos) de los
ensayos de columna resonante (RC) y torsion de corte ciclico (TS) para las muestras de limos
diatoméceos a un confinamiento de 200 kPa. Se muestran ademas las curvas publicadas (Vucetic
& Dobry, 1991) para suelos finos con distinto PI (lineas punteadas), y un ajuste hiperbélico a los

datos de 200 kPa.
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Figura 6.3: Curvas de laboratorio para amortiguamiento y degradacion de rigidez (puntos) de los
ensayos de columna resonante (RC) y torsion ciclica (TS) para las muestras de limos
diatoméceos a un confinamiento de 400 kPa. En linea continua se muestra el ajuste hiperbdlico
para los datos de 400 kPa. Las curvas punteadas corresponden a las curvas para confinamientos
de 200 y 800 kPa.

Para las arenas (grupos 1 y 2) no se cuenta con ensayos de laboratorio para
muestras propias, por lo que se decidid utilizar las curvas publicadas por Seed & Idriss
(1970) para suelos granulares, las cuales se muestran en la figura 6.4. En funcién de las

velocidades de onda de corte de ambos estratos de arena, se decidié utilizar las curvas
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del limite medio (mean en la figura 6.4) para las arenas sueltas (400 m/s), y las curvas
del limite maximo (max en la figura 6.4) para las arenas densas (700 m/s).
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Figura 6.4: Curvas de degradacion de rigidez e incremento de amortiguamiento para suelos
granulares publicadas por Seed & Idriss (1970).

6.1.3. Fuente sismica

La sefal utilizada para la simulacién numérica corresponde a una sefial sintética
del tipo Ricker, tal como se muestra en la figura 6.5, la cual presenta un peak de 0.2g en
afloramiento rocoso (outcrop), y un contenido de frecuencias que va desde 0-10 Hz,
concentrado entre 3 y 8 Hz. Esta sefial fue inducida en el material 7, es decir en la base
del modelo, y corresponde a la propagacion de un frente de onda plano. Este supuesto se
puede considerar como valido en este caso de estudio, si se toma en cuenta la gran
distancia a la cuenca desde la fuente sismica (15-40 km para terremotos de subduccion),
y la disminucion de la rigidez de la corteza en los primeros kilometros, lo que hace que
la incidencia se vaya haciendo mas vertical (Ley de Snell — Anexo B). Posteriormente se
amplifico la sefial hasta un peak de 0.5 g. El largo del registro es de 5-7 segundos vy el
paso de tiempo de la modelacion numérica es de 0.0001 s. La solucion en

desplazamientos se registra en un namero determinado de nodos definidos por el
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usuario, Illamados monitores. En este caso, se monitorearon todos los puntos del plano

y=0.
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Figura 6.5: Onda de Ricker utilizada como sefial dinamica.

6.2. Resultados

En primer lugar, se muestran los resultados correspondientes al caso visco-
elastico, para los 3 escenarios de falla nombrados anteriormente. Un resumen de los

resultados se puede ver en la figura 6.6.

A) Desplazamiento en superficie. Punto central (x=3250 m) C) Espectro de PseudoAceleracion. Punto central (x=3250 m)
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Figura 6.6: Resultados en superficie para sefial de 0.2 g. Andlisis visco-elastico. Graficos A, B, y

C corresponden a un punto particular ubicado en x=3250 metros (circulo negro en el Gréfico D).
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El panel D muestra el PGA (peak ground acceleration) para todos los puntos de
la superficie del modelo. De la figura es posible apreciar que practicamente no existen
diferencias en la respuesta para los 3 casos de falla hacia el este del modelo (zona mas
lejana a la Falla Mejillones). Mientras que hacia el oeste aparecen algunas diferencias,
principalmente en los primeros 2000 metros, donde el PGA tiende a ser menor para los
casos donde la Falla presenta velocidades inferiores al basamento. Los valores son
cercanos a 0.2 g hacia el este y tienden a aumentar hacia el oeste alcanzando un maximo

0.4 g, evidenciando amplificacion en la zona.

El resto de los paneles muestra la comparacion en un punto en particular ubicado
cerca de la zona central del modelo (circulo negro en el panel D). En términos de
desplazamientos y aceleraciones (panel A y B), las diferencias entre los 3 casos se dan
hacia el final del tiempo, las cuales son pequefias, y corresponden a los rebotes de la
onda propagada que podrian ser ondas de cuerpo o de superficie. En ambos casos se ven
aceleraciones y desplazamientos maximos que son mayores a los del registro sismico
inicial, evidenciando amplificacion sismica. En el espectro de respuesta (panel C) no se
aprecian diferencias entre los 3 casos, y se aprecia que la pseudoaceleracion es casi el

doble que el input de la onda ricker en afloramiento rocoso.

La figura 6.7 muestra el mismo resultado anterior, pero para un punto cercano a
la falla (oeste — x=700 m), donde se aprecian diferencias en los PGA (Panel D figura
6.6). Las diferencias también se hacen presentes en desplazamientos, aceleraciones y en
el espectro de pseudoaceleraciones (Paneles A, B, y C, respectivamente). En general, en
el caso de las aceleraciones, estas tienden a disminuir levemente a medida que
disminuye la velocidad de onda de corte de la falla, al igual que los desplazamientos.
Ademas, la amplificacion en superficie es menor en este punto debido al menor relleno
de suelo. En el caso del espectro de pseudoaceleracién, se alcanzan los mayores valores
en el caso de la roca pura. Eso sumado al hecho de que el periodo fundamental de la
respuesta en superficie esta un poco trasladado hacia periodos altos con respecto a la

respuesta en roca. Las diferencias entre los 3 casos se deben, probablemente, a la mayor
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cercania que hay en ese punto a la falla (en profundidad), con respecto al punto central
de la figura 6.6 (1 km vs 8 km). Asi, es probable que las propiedades de la falla afecten

la rigidez efectiva del basamento en la zona.

A) Desplazamiento en superficie. Punto oeste (x=700 m) C) Espectro de PseudoAceleracion. Punto oeste (x=700 m)
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Figura 6.7: Resultados en superficie para sefial de 0.2 g. Analisis visco-elastico. Los graficos A,

B, y C corresponden a un punto particular ubicado en x=700 metros (Grafico D — circulo negro).

Con el fin de validar los resultados obtenidos anteriormente, se compararon las
respuestas con modelos 1D utilizando el mismo cddigo SPEED (columnas), y ademas el
software DEEPSOIL (Hashash et al., 2016), para cuatro puntos de control ubicados en
x=700, 2000, 3250, y 6500 metros. Los resultados para aceleracion y espectro de
pseudoaceleraciones se muestran en las figuras 6.8 y 6.9. En general, las respuestas son
similares entre el modelo inicial y los modelos 1D, donde el calce se hace casi perfecto
en los puntos mas orientales (x=3250, x=6500 — figura 6.9), debido a que en esa zona el
modelo es mas semejante a un modelo 1D (basamento y estratos casi horizontales). Las
pequefias diferencias que existen entre el modelo 1D y el célculo externo con
DEEPSOIL estan asociadas al tratamiento del amortiguamiento. En el caso del modelo
1D la resolucion es en el dominio del tiempo y el amortiguamiento es aproximadamente

independiente de la frecuencia. En el caso de DEEPSOIL, la resolucion es en el dominio
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de las frecuencias y el amortiguamiento es rigurosamente independiente de la

frecuencia.
A) Aceleracion en superficie. Punto x=700 Espectro de PseudoAceleracion. Punto x=700
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Figura 6.8: Comparacion resultados en superficie para sefial de 0.2 g entre modelos 1D y la
modelacion 2D en deformaciones planas. Analisis viscoelastico. EIl grafico A corresponde al
punto occidental (x=700). B corresponde a x=2000.

En los puntos méas occidentales hay mas diferencias, donde los efectos de
amplificacion tienden a ser mayores en el caso 2D, sumado al hecho de que en este
analisis aparecen efectos derivados del rebote de ondas, que son mas importantes. Las
diferencias en estos casos se explican por la geometria 2D del basamento y de la
topografia que hacen que pierdan validez los supuestos de la teoria 1D. Estos resultados

permiten validar la modelacion.

Posteriormente, se realizd la modelacion No Lineal, ocupando las curvas
descritas en la seccion 6.1.2. La figura 6.10 muestra el PGA para todos los puntos de la
superficie, comparando los resultados con el caso elastico. Se puede ver que la forma de
la curva es casi idéntica al caso visco-elastico (roca pura), pero con valores inferiores,

debido a la degradacion del material por la actualizacién de los parametros de rigidez y
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amortiguamiento con la deformacion. EI PGA méaximo en el caso no lineal es de 0.3 g,

mientras que hacia el este se hace mas cercano a 0.15 g.

A) Aceleracion en superficie. Punto x=3250 Espectro de PseudoAceleracion. Punto x=3250
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Figura 6.9: Comparacion resultados en superficie para sefial de 0.2 g entre modelos 1D y la
modelacién 2D en deformaciones planas. Anélisis viscoelastico. El grafico A corresponde al

central (x=3250). B corresponde a un punto oriental (x=6500).
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Figura 6.10: Comparacion PGA en superficie para sefial de 0.2 g entre modelos elastico y no
lineal. Modelacion 3D.
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A) Desplazamientos en superficie x=700
06 - T T r : . : : .
- i : : ——ViscoElastico
£ 04} No Lineal
e ===1DMNL
g -
5 o2 R
£
8o
S
&
@ 02 srdisesasaniacssana 4
=] :
04 i I i i i i I i i
0 1 2 3 4 5 3 7 8 9 10
Tiempo(s)
B) ) .
Aceleracion en superficie. Punto x=700
015 . x ; : :

=——YViscoElastico
"] =——nNo Lineal
| ===1DNL

005

Aceleracion (g)

01k
015

02
Tiempo(s)

C) Espectro de PseudoAceleracion. Punto x=700
07 T : T : .
: ViscoElastico
i1 | m=——No Lineal
—==1DNL
06F T
(17 USRI R
04
-
2
©
7]
o
03 -
02t
01} T :
g 10’ ilig 10

Periodo(s)

Figura 6.11: Comparacion resultados en superficie para sefial de 0.2 g entre modelos no lineales.

Punto x=700 (oeste)
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Figura 6.12: Comparacion resultados en superficie para sefial de 0.2 g entre modelos no lineales.

Punto x=2000 m.
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A) Desplazamientos en superficie x=3250 C) Espectro de PseudoAceleracion. Punto x=3250
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Figura 6.13: Comparacion resultados en superficie para sefial de 0.2 g entre modelos no lineales.

Punto x=3250 m. (centro).
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Figura 6.14: Comparacion resultados en superficie para sefial de 0.2 g entre modelos no lineales.

Punto x=6500 m. (este).
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Las figuras 6.11-14 muestra las soluciones en los mismos 4 puntos de control que
las figuras 6.8 y 6.9. En ellas se compara la solucién no lineal (2D), con modelos 1D no
lineales, y con la solucion 2D visco-elastica. Se puede ver que, al igual que el PGA, los
valores de aceleracion, desplazamientos, pseudoaceleracion maximos son inferiores al
caso elastico, como debe ser por degradacion de las propiedades. Sin embargo, la
disminucion no es tan fuerte, alcanzando valores maximos de 0.3 g en aceleracién y 0.5
cm en desplazamiento. Ademas, las diferencias entre la respuesta no lineal, en
comparacion a los modelos 1D vuelven a presentar las mayores diferencias hacia el
oeste, debido a la geometria abrupta en esa zona. Por otro lado, en general, hacia
tiempos mas lejanos, los efectos de rebote son méas importantes en el modelo 2D debido
a las ondas que llegan desde otras zonas de la cuenca. En los modelos 1D, los rebotes se

producen en el basamento subyacente, por lo que son tardios y de menor amplitud.

Se puede apreciar ademas que los periodos predominantes en los espectros de
pseudoaceleracion coinciden entre respuestas elasticas y no lineales. En este ultimo caso,
aparece un peak inferior hacia periodos mas bajos, junto con una disminucion en la

amplitud maxima.

De las figuras anteriores, se puede ver que, a pesar de haber una disminucién de
las amplitudes en los resultados no lineales debido a la degradacion de las propiedades,
no se aprecian grandes diferencias en la forma de los registros en tiempo, ni del PGA en
superficie, con respecto al caso visco-elastico. Esto se debe a que los niveles de
distorsion alcanzados no logran ser tan altos, y por lo tanto el comportamiento no lineal
no es tan importante. La razon puede estar en que el contenido de frecuencias de la onda
ricker utilizada (2-8 Hz, Figura 6.5) es superior a las frecuencias fundamentales del sitio,

segun las mediciones de H/V (por ejemplo, Figura 5.29), que bordean los 0.2 Hz.

La figura 6.15 muestra la superposicion del contenido de frecuencias de la onda
ricker utilizada con la frecuencia fundamental en cada punto de la superficie, obtenida
de la funcion de transferencia (frecuencia a la que ocurre la maxima amplitud). En la

figura se puede apreciar que las frecuencias fundamentales son del orden de los 0.2 Hz, a
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excepcion de la zona oeste, donde crecen, debido al bajo relleno sedimentario en esa
zona. Por lo tanto, la mayor parte de la cuenca se encuentra fuera del rango de

frecuencias esencial del movimiento.

Comparacion frecuencia fundamental y onda ricker
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Figura 6.15: Comparacion contenido de frecuencias de la onda ricker vs frecuencia fundamental

del sitio.

Por esta razdn se decidio realizar nuevas modelaciones utilizando otras dos ondas
ricker, con frecuencia fundamental de 0.5 y 0.9 Hz, las cuales se muestran en la figura
6.16. La aceleracion maxima de ambas ondas es la misma que la ocupada anteriormente
(0.2 g), y s6lo cambian los parametros del wavelet que definen los tiempos de llegada y

el contenido de frecuencias.

Los resultados de PGA en superficie para las ondas ricker de la figura 6.16 se
muestran en las figuras 6.17 y 6.18. De las figuras se puede ver que hay diferencias en la
forma de la curva entre los casos visco-elasticos y no lineal, ademas de las diferencias en
amplitud, lo que no era tan evidente en el caso de la onda ricker de 3.5 Hz. En estos
casos, los valores de PGA visco-elasticos tienden a ser mas bajos, en comparacion a los
resultados de la figura 6.10, alcanzandose valores maximos cercanos a 0.35 g (las cuales

tienden a ubicarse en la zona occidental). Los valores No Lineales tienden a ser
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superiores hacia la zona este, probablemente debido a los mayores efectos no lineales en

la zona més profunda, asociados a las solicitaciones de menor frecuencia.
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Figura 6.16: Comparacién ondas de ricker de baja frecuencia

En la figura 6.19 se presentan las respuestas en superficie para una onda ricker de
frecuencia 0.5 Hz, en el punto de control ubicado al oeste del modelo (x=700). En
primer lugar se puede ver que los desplazamientos obtenidos en superficie (Panel A) son
mucho mas grandes que los obtenidos con la onda de 3.5 Hz, alcanzando casi 30 cm. La
aceleracion maxima (Panel B) es de 0.35 g, mayor que en el caso de 3.5 Hz, tal cual
como se aprecia en las curvas de PGA. Por otro lado, la respuesta no lineal se diferencia
bastante de la respuesta visco-elastica, obteniendo valores maximos de hasta un 50 %
mas bajo por incremento del amortiguamiento. Ademas, la respuesta no lineal en
aceleracion se diferencia en forma con respecto a la visco-elastica, al igual que en el
espectro de pseudoaceleracion, donde aparecen algunos peaks menores hacia periodos

mas bajos.
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PGA en superficie ricker 0.5 Hz
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Figura 6.17: PGA en superficie para onda ricker de 0.5 Hz. En azul, no lineal. En verde, visco-

elastico.

PGA en superficie ricker 0.9 Hz
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Figura 6.18: PGA en superficie para onda ricker de 0.9 Hz. En azul, no lineal. En verde, visco-

elastico.
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Figura 6.19: Comparacion resultados en superficie para sefial de 0.5 Hz. Punto x=700 m.

A) Desplazamientos en superficie x=700 Espectro de PseudoAceleracion. Punto x=700
1 1.4 T
—_ No Lineal C) No Lineal
E 10 ViscoElastico ViscoElastico
S 7
= 12+ a
8 °
£
§ 0
b
8 5
o
-10 : : ; |
0 2 4 6 8 0 =
. o)
B) Tiempo(s) -t
- . 192}
Aceleracion en superficie. Punto x=700 a_
0.3 . . : . H
No Lineal
o 02 ViscoElastico
2 01 d
5
‘5 0
]
5 01
8 0z
20
0.3
0.4 i
0 2 4 6 8 10 10! 10° 10"
Tiempo(s) Periodo(s)

Figura 6.20: Comparacion resultados en superficie para sefial de 0.9 Hz. Punto x=700 m.
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La figura 6.20 presenta los mismos resultados de la figura 6.19, pero para la onda
de 0.9 Hz. Los resultados, y el comportamiento son muy similares al caso anterior, sin
embargo, se obtienen desplazamientos menores en superficie, y el espectro de
pseudoaceleracion no lineal presenta menos irregularidades. Ademas, la forma de las
respuestas en tiempo entre ambos analisis no es tan grande como en el caso anterior. En
ambas figuras, los espectros de pseudoaceleracion fueron cortados en 20 Hz (0.05 s),
debido a que es la maxima frecuencia que se puede diferenciar segun la geometria de la

malla (velocidades de ~ 450 m/s, tamafio de elemento ~ 20 m).

Por lo tanto, de los resultados anteriores, se desprende que al disminuir el
contenido de frecuencias de la onda ricker, los efectos no lineales adquieren mayor
importancia, debido a las mayores distorsiones alcanzadas pues el contenido de
frecuencias del movimiento es mas cercano a las frecuencias fundamentales de la
cuenca. Los desplazamientos son mayores al disminuir la frecuencia, mientras que las
aceleraciones se mantienen en un mismo orden. La razon tiene que ver con la
extremadamente baja frecuencia fundamental del sitio, que hace que movimientos de

frecuencias mayores no estimulen tanto la cuenca.

La figura 6.21 muestra las curvas de degradacion de rigidez utilizadas en la
modelacion no lineal, junto con las distorsiones maximas alcanzadas en la modelacién
(promedio horizontal, a distintas profundidades), para las tres ondas ricker utilizadas. Se
puede apreciar con claridad, que a medida que disminuye la frecuencia de la solicitacién
(més cercana a la frecuencia fundamental del sitio), aumenta la distorsion. En el primer
caso (3.5 Hz) las distorsiones son muy bajas, alcanzando un maximo de 0.0085 %,

mientras que en el caso con 0.5 Hz, la distorsion alcanza un valor maximo de 0.05 %.
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Figura 6.21: Niveles de distorsion alcanzados en la modelacién no lineal.

Por ultimo, en las figuras 6.22 y 6.23 se muestra la comparacion entre los espectros de
pseudoaceleracion no lineales, obtenidos en la superficie del modelo, y los espectros de
disefio elastico segun la norma industrial chilena (NCh2369), para tres puntos de control
(los mismos utilizados anteriormente) y para dos tipos de suelos (C y D) segln la norma
sismica chilena NCh433. La curva de pseudoaceleracion no lineal, en los gréaficos,
corresponde a la envolvente de las respuestas obtenidas por las tres ondas ricker, es
decir, el maximo valor entre las tres respuestas para cada valor de periodo. Las curvas de
disefio eléstico de la norma corresponden a la zona sismica 3 (A0=0.4 g — PGA 0.2 g).
Ademas considerando estructuras del tipo industrial, se utiliz6 un amortiguamiento del
2%. El valor de R que diferencia ambas curvas de la norma corresponde a un factor de
modificacion de la respuesta, segun el tipo de estructura que se quiere disefiar. El valor
R=2 se ocupa cuando la estructura no cae en ninguna clasificacion, y corresponde a un
valor conservador (mayor respuesta).El valor R=3 es tipico para estructuras de hormigon

armado e industriales.
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Figura 6.23: Comparacion espectros de disefio elastico NCh2369 para suelos tipo D.
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Los espectros de disefio consisten en la respuesta maxima a la cual se vera
enfrentada una estructura ante un terremoto tipico, segun las condiciones sismicas de la
zona donde estd emplazada, y el periodo de la edificacion. Estas condiciones sismicas no
son asociadas a algun terremoto en particular, sino que mas bien consideran un
comportamiento general de varios eventos. Si las respuestas en un sitio en particular
sobrepasan los valores del espectro de disefio, significa que hay potencialmente
amplificacion sismica en el lugar, y por lo tanto se debe reconsiderar el disefio, segun el
tipo de estructuras que se deseen construir. Estos espectros corresponden a una
simplificacion de la respuesta dindmica del sismo, y no consideran otros parametros

como, por ejemplo, la duracion del evento.

Los resultados de las figuras 6.22y 6.23 indican, en primer lugar, mayores
niveles de respuesta en la zona central de la cuenca, que es donde existe mayor espesor
de suelo de relleno, tal cual como se dijo anteriormente, mientras que hacia el oeste
disminuyen. En segundo lugar, la respuesta de los espectros no lineales de la
modelacion, sobrepasa ambos espectros de disefio en los puntos centrales (2000 y 3250),
pero en un rango de periodo que es acotado entre 0.1-0.4 segundos. Para el resto de los
periodos, la respuesta se mantiene por debajo de los espectros de disefio, salvo para un
rango de 1.5-2.5 s, hacia el final dela curva, el cual es mas importante en los espectros
en suelo tipo C. Esto significa, en principio, que las estructuras de bajo periodo (casas,
edificios de bajo numero de pisos), ubicadas en la zona central de la cuenca, podrian

verse expuestas a mayores aceleraciones, y por lo tanto tener mayor riesgo a sufrir dafio.
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7. CONCLUSIONES

En este trabajo se presenta una caracterizacion dinamica de la porcion norte de la
Cuenca de Mejillones a partir de una campafia exhaustiva basada en métodos geofisicos,
y la simulacién numérica de un modelo caracteristico de la zona expuesto ante

solicitaciones dinamicas.

Los resultados de la caracterizacion petrofisica y geométrica de la cuenca de
Mejillones estan sustentados en una interpretacion integrada de la zona, a partir de
enfoques totalmente distintos (aceleracion de gravedad, electromagnetismo, métodos
sismicos). Esta metodologia integrada permite controlar la incerteza de la interpretacion,
inherente a la aplicacion de métodos geofisicos, obteniendo soluciones independientes

que son consistentes entre si.

La inversion de la anomalia de gravedad evidencia una geometria de basamento
con una pendiente muy fuerte hacia el oeste, mientras que hacia el este, el desarrollo de
la cuenca es mucho méas suave. Este resultado es consistente con la informacion
geoldgica recolectada en la zona, donde se define una cuenca del tipo hemi-graben,
controlada por la presencia de la Falla de Mejillones en el borde occidental. Las
anomalias obtenidas de hasta -30 mGal indican un relleno sedimentario de al menos 700
m, y un alto contraste en densidad entre la roca y los suelos de relleno. Una cuenca
sedimentaria de esta potencia constituye un valor anémalo en comparacion a lo

observado en los ambientes litorales del norte de Chile.

El método magnetoteltrico (MT) provee valores de resistividad eléctrica muy
bajos, junto con un gran estrato stper-conductor con resistividades inferiores a 1 ohm-m.
Esto se explica por la presencia de agua salina retenida en los suelos limosos
diatoméaceos (consistentes con la informacion de sondajes en la zona), los cuales pueden
incrementar sus densidades naturales desde ~0.8 g/cm® hasta 1.5 g/cm®. Ademas, el
basamento eléctrico es consistente con la geometria suavizada derivada del método

gravimétrico.



169

Los métodos sismicos, por otro lado, permiten caracterizar desde un punto de
vista dinamico la cuenca, a partir del parametro de velocidad de onda de corte. Los
resultados muestran una inversion en la velocidad en los primeros 100 metros, hasta un
estrato de menor velocidad que se propaga hasta las profundidades de exploracion
(~200-300 metros), sin obtener velocidades que sean atribuibles a basamento. La falta de
informacion en profundidad, se debe a varios factores, entre los que destacan la
insuficiente energia aplicada para arreglos activos de gran tamafio (sobre los 500
metros), y la cantidad limitada de sismometros para los arreglos pasivos. Sin embargo,
es posible detectar cierta homogeneidad de los resultados en profundidad, consistente
con la respuesta geoeléctrica.

Con esto, es posible demostrar que la integracién de distintas metodologias
geofisicas es una técnica valida para caracterizar cuencas sedimentarias profundas. La
eleccion de las metodologias, y la definicion de las disposiciones en terreno deben ser
escogidas en funcion de la informacién geoldgica previa, la cual, junto con informacion
de sondajes y ensayos de muestras de terreno, son fundamentales para una interpretacion

correcta de los resultados.

Con respecto al anélisis dinamico efectuado, en consideracion de la geometria y
petrofisica de la cuenca, es posible ver que existe amplificacion de la onda sismica,
sobre todo hacia el oeste del modelo, debido al mayor espesor del relleno en esa zona y a
efectos 3D asociados a la pendiente del basamento hacia el oeste, lo cual genera efectos
de rebote y mayor interaccion entre las ondas reflejadas. Hacia el extremo este, las
amplitudes son mas bajas debido al menor espesor de suelo, mientras que hacia el
extremo oeste ocurre lo mismo, sumado a la desaparicion del estrato superficial de
arenas sueltas. La aceleracion maxima en superficie es dos veces més grande que la
solicitacion en el caso visco-elastico y casi un 50 % mayor en el caso no lineal. Ahora
bien, los valores promedios, sobre todo hacia el este de la cuenca, son inferiores, y si
bien existe amplificacion, es menor a lo esperado considerando los espesores obtenidos.

En general, el analisis no lineal entrega amplitudes inferiores al caso visco-elastico, y



170

algunos efectos en periodos bajos, asociados a la interaccion de las capas someras. Las
diferencias entre ambos enfoques se van acentuando a medida que el contenido de
frecuencias de la solicitacion es mas parecido a la frecuencia fundamental de la cuenca
(en este caso, disminuyendo la frecuencia caracteristica de la onda ricker). Con esto, se

obtienen niveles de distorsion mayores, intensificando efectos no lineales.

La comparacion de los resultados entre el modelo 2D en deformaciones planas y
los analisis 1D muestra respuestas muy similares hacia el este del modelo, y diferencias
que se van haciendo mas importante hacia el oeste, debido a efectos de la topografia y
pendiente del basamento en esa zona. Es decir, debido a la transicién de un medio
esencialmente 1D en el flanco oriental a una geometria de borde de cuenca en el flanco
occidental (3D). Por otro lado, el efecto en las propiedades asignadas a la Falla de
Mejillones toma cierta importancia hacia el extremo oeste del modelo, generando
algunas diferencias en las aceleraciones obtenidas en superficie, pero en principio, no
alcanzan a ser determinantes, considerando las diferencias en amplitud, y lo localizado

del efecto.

De los resultados obtenidos, es posible afirmar que existen efectos de sitio en la
zona de Mejillones, que podrian generar amplificacion de la onda sismica en superficie
particularmente para el caso de sismos de baja frecuencia. Los espectros de respuesta
sobrepasan en un rango acotado de periodos a los espectros de disefio, pudiendo generar
mayores aceleraciones a las contempladas, en estructuras de bajo periodo. Si bien, es
necesario seguir evaluando el comportamiento del sitio, utilizando registros reales, y
extendiendo el modelo en la direccion Norte-Sur, los resultados indican que la zona de
estudio tiene un riesgo potencial, sobre todo al considerar que aun se espera un gran

terremoto en la zona norte del pais.

7.1. Trabajo a futuro

Considerando los resultados obtenidos y la metodologia aplicada, el trabajo a

futuro se debe centrar en mejorar los resultados del andlisis dinamico. Para esto es
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necesario, en primer lugar ampliar el modelo en la direccion perpendicular al perfil
estudiado, para estudiar posibles efectos 3D. Con esta idea en mente, se proyecta realizar

una campafia de terreno para fortalecer la informacion en la direccion Norte-Sur.

En segundo lugar, es necesario considerar escenarios sismicos mas realistas.
Esto involucra, por un lado, aplicar como fuente sismica eventos reales, con un registro
de tiempo mucho més amplio, y con informacién en las tres componentes, para
representar de buena forma el efecto de los terremotos de subduccion en esa zona. Por
otro lado, se proyecta incorporar como escenario sismico, eventos corticales asociados a
desplazamientos en la Falla de Mejillones, utilizando la informacion disponible. Si bien
las magnitudes de los eventos son menores, y la recurrencia de eventos es mas baja, la
cercania de la fuente sismica con respecto a la cuenca es mucho mayor, pudiendo
generar efectos importantes en superficie. Todos estos esfuerzos seran puestos en

marcha, una vez generado el modelo 3D.
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ANEXO A: METODO TEM. TEORIA, METODOLOGIA, Y RESULTADOS

En este anexo se da a conocer la teoria detrds del método transiente
electromagnético (TEM), realizado en la primera campafia de terreno de esta
investigacion. Ademas, se expone la metodologia realizada, y los resultados mas
importantes, los cuales fueron fundamentales para las decisiones tomadas en las

camparnias siguientes.
A.l. Teoria TEM

El método TEM es un método geofisico electromagnético que cae en la
clasificacion de método activo, debido a que la fuente de energia es artificial y
controlada por el usuario. A continuacion se explican los aspectos teoricos

fundamentales del método.

La interaccion de los campos electromagnéticos con la materia est4 basada en las
ecuaciones de Maxwell. Los parametros de estas ecuaciones y la solucion de estas se
explican en el capitulo 3. Mayores detalles se pueden encontrar en Telford & Sheriff
(1990)

La configuracion usada en esta investigacion corresponde a la modalidad Central
Loop (Figura 4.1). En esta modalidad, un campo eléctrico (corrientes de Eddy)
secundario es inducido en la tierra a través de un campo electromagneético primario,
variable en el tiempo, generado por un loop transmisor (Tx) externo a través de la
circulacion de una corriente eléctrica constante (Teklesenbet, 2007). Una vez que se
corta el campo primario (cortando la corriente), un loop receptor (Rx) registra el voltaje

inducido por el decaimiento en el tiempo del campo eléctrico secundario.

La figura A.2a muestra la forma de onda del campo primario generado por el
transmisor. El impulso del campo primario crea corrientes de Eddy debajo del loop

transmisor, las cuales inducen un campo magnético secundario (por ejemplo, Tessema,
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2005). Con el tiempo, estas corrientes se difunden hacia abajo y hacia los lados, como se
muestra en la figura A.2 b, c. La tasa de decaimiento del campo electromagnético
secundario en el tiempo depende de la estructura resistiva de la sub-superficie de la
tierra, donde en ambientes resistivo el decaimiento es méas abrupto que en medios

conductores (Arnason, 1989).

Lt

Lr

Lt Lr

Rx-loop

Tx-loop

Figura A.1: Configuracién Central-loop

Asi, lo que se obtiene en cada estacion de medicién corresponde a una curva de
decaimiento de voltaje en el tiempo. A partir de este voltaje es posible calcular un valor
de resistividad aparente. En una configuracion de central-loop la resistividad aparente en
el tiempo se puede expresar segin la ecuacion A.1 (p. ej. Arnason, 1989; Tessema,
2005):

2
3

Ho (ATARMOI> (4.1)

Pa®) = 70\30 tV(t)

Donde u, es la permeabilidad magnética en el vacio, t es el tiempo desde que es

cortada la corriente, Ay y Az son las areas efectivas del loop transmisor y receptor
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respectivamente. | corresponde a la intensidad de corriente entregada por el transmisor y
V (t) corresponde al voltaje registrado en el receptor.

Por otro lado, la profundidad de investigacion se ve fuertemente influenciada por
la resistividad media del subsuelo, la tasa de muestreo, y el momento magnético (Spies,
1989). EI momento magnético M se define como M = IAn, donde | corresponde a la
intensidad de corriente, A el area de loop transmisor, y n el nimero de vueltas en el
loop. Asi, mayores corrientes entregadas al sistema y mayores tamafios del loop
transmisor permiten alcanzar mayores profundidades, comprometiendo la resolucion en

los primeros metros.
A.2. Metodologia

Se realizaron un total de 32 sondajes TEM, 8 de ellos con un tamafio de loop
transmisor de 200x200 m y receptor de 10x10 m, y los otros 24 restantes con un tamafio
de transmision de 50x50 metros y recepcion de 5x5 m. La ubicacidn de estos perfiles se
presenta en la figura A.3. En el caso de las estaciones de 200 metros, estas fueron
realizadas en una primera instancia con la idea de alcanzar grandes profundidades. Al
procesar esos datos, se identifico un fuerte conductor del cual no se pudo salir en ningun
punto medido. Por esta razén, y con el objetivo de lograr mejor resolucion en los
primeros metros, y facilitar el trabajo en terreno, se decidio finalmente continuar con
tamanos de loop de 50 metros, en estaciones espaciadas cada 200 metros y distribuidas
en dos perfiles ortogonales entre si, que corresponden a los mismos perfiles para los

métodos sismicos y el MT (Secciones 4.2 y 4.3)

El equipo utilizado para esta investigacion corresponde a FastSnap-TEM de la
empresa AlphaGeoscience, con una resolucion temporal en el rango de 10* — 100 ms, y
corriente méxima de 20 A. Este equipo permite generar varios pulsos eléctricos de hasta
20 A de corriente y con diferentes muestreos en un mismo punto. En esta investigacion,

la curva de decaimiento de voltaje en cada punto es el promedio de 17 curvas medidas
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(donde cada una es un promedio de 100 pulsos de corriente), con diferentes

configuraciones de muestreo (25 ns, 100 ns, 800 ns 'y 6.4 us).

(a).
nm-m—-:-ﬂnumﬂ-i-'mm-uﬂ
% 1 ] 13 Corriente en loop
= | [ i
E ' ! "'g transmisor
L
L
I I
.
=} I 1 |
3 | I Fuerza electromotriz
£ I ] i :
s H " E |nduIC|da por la
] 1 1 corriente
i I ]
4
g § ! i
g Measurement , Campo magnético
=]
To }-i'—.g%"—-{ | secundario generado
o E ] I por las corrientes
s g ! H secundarias (Eddy)
Corrientes de Eddy
(b). Tx inmediatamente después
del corte de corriente
(c) Corrientes de Eddy en
tiempos posteriores

Figura A.2: (a) Formas de onda del TEM. (b) Flujo de corrientes de Eddy en tiempos tempranos.
(c) Flujo de corrientes de Eddy en tiempos tardios. Modificado de Tessema (2005).
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Figura A.3: Estaciones de TEM. En color rojo, las estaciones con loops de transmisién de 200 m.
En color verde, las estaciones con loops de transmisién de 50 m.

El procesamiento de los datos se realiza con el software Tem-processing 1.0,
disponible con el equipo. El proceso consiste en generar la curva de decaimiento de
voltaje a partir de la suma de las diferentes mediciones, obteniendo una curva de
resistividad aparente vs periodo. EI modelamiento e inversion se realiza con el software
Model 3.0, también disponible con el equipo. Aqui, a partir de una serie de iteraciones se
obtiene un modelo de capas en profundidad con distinta resistividad eléctrica, para cada

punto, cuya respuesta se ajuste de la mejor forma a la curva de decaimiento.
A.3. Resultados

La figura 4 muestra el resumen de los resultados efectuados con el método TEM,
en ambos perfiles: paralelo (NS) y perpendicular (WE). Las secciones corresponden a
una interpolacion 2D usando los datos de las inversiones 1D en cada estacion, y
muestran la distribucion de la resistividad eléctrica en profundidad. Tal y como se
menciond en los capitulos 4 y 5, los valores de resistividad obtenidos son muy bajos,
incluso inferiores a 1 ohm-m, lo que genera que el método no logre alcanzar las

profundidades deseadas.
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Lo que se ve en los resultados de la figura A.4 es que, en ambos perfiles, existe
un primer estrato de espesor 20-60 metros ligeramente resistivo (20-200 ohm-m). Luego
viene un segundo estrato con resistividades mas bajas, pero superiores a 1 ohm-m que
varia con espesores entre 5-50 metros, para finalmente alcanzar el estrato super-
conductor, con valores inferiores a 1 ohm-m, del cual no se logra salir. Segun, las
columnas estratigraficas expuestas en el capitulo 2 y en la interpretacion de los
resultados en el capitulo 5, el primer estrato se asocia con las arenas sueltas a densas en
profundidad. El segundo y tercer estrato se asocian con los limos diatoméaceos, y su
resistividad depende del nivel de agua retenida.
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Figura A.4: Resultados modelacion pseudo 2-D de TEM. Arriba: perfil paralelo a la falla. Abajo:

perfil perpendicular a la falla. Las lineas negras continuas corresponden a las inversiones 1D en
cada estacion.

Con respecto al perfil paralelo, se puede concluir que el estrato resistivo es
practicamente constante desde el sur, salvo en el extremo norte, donde los niveles de
resistividad mas bajos son méas someros, probablemente por la cercania al mar. En
cambio en el perfil perpendicular a la Falla, la solucion es un poco mas variable a lo

largo de la seccidn, donde hacia el oeste se obtienen resistividades un poco mas altas en
los primeros 100 metros.
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ANEXO B: PROPAGACION DE ONDAS

A continuacion se muestra la teoria relacionada con la propagacion de ondas
sismicas en distintos medios. Esta teoria sustenta los métodos utilizados en esta

investigacion y el analisis de los datos generados.
B.1. Propagacion de ondas en medios elasticos e isdétropos

Si se considera un tensor de esfuerzos g, un material de densidad p, y u como
vector de desplazamiento, la ecuacidn de cantidad de movimiento se puede expresar de

la siguiente forma:
0%u
V a=r3z (B.1)

Si el material es elastico e isotropo, la ecuacion anterior se puede reducir a dos

pardmetros denominados parametros de Lame, Ay u:
g = Atr(e)l + 2ue (B.2)

Donde & =% (Vut + vut') corresponde al tensor de deformaciones, tr(e) la
traza del tensor, y I la matriz identidad. Reemplazando la ecuacion anterior en B.1 se
tiene:

0%u
(A-}'[J)V(V : u)+uAu—pW =0 (Bg)

Donde A corresponde al laplaciano. Utilizando la descomposicion de Helmholtz
se puede resolver la ecuacion anterior considerando el vector u como la suma de una
componente irrotacional, a partir de un potencial escalar @, y una componente
rotacional, a partir de un potencial vectorial ¢ (con la condicion que ¢ no introduzca un

cambio de volumen), tal que:

u=Vo+ Vxe (B.4)



191

V- =0 (B.5)

Aplicando esta descomposicion es posible desacoplar la ecuacion B.3 en dos

ecuaciones diferenciales parciales para @ y ¢:

- 220 _ g B.6
v3 0t? B (B.6)

1 0%
~7 g = O (B.7)

Donde se definen v, la velocidad de propagacion de onda P, y v, la velocidad de

+2
v, = +p s (B.8)
Up =\/§ (B.9)

Una solucion general de las ecuaciones B.6 y B.7 tiene la forma de una onda

propagacién de onda S:

plana monocromatica estacionaria de frecuencia w:

lw (vpt-1- x)

0 = Ae¥r (B.10)

@ = Bevs ° (B.11)

Donde 1 es un vector unitario que define la direccion de propagacion de la onda,
x es el vector posicion, e ‘i’ es la unidad imaginaria. En el caso de las ondas de
compresion, el desplazamiento ocurre en la direccion de propagacién, mientras que en
las ondas de corte, ocurre en una direccion perpendicular a la de propagacion (por
ejemplo, Humire, 2013). Si la direccion de propagacion no coincide con la vertical, el

movimiento originado por las ondas transversales se puede descomponer en un



192

movimiento sobre el plano horizontal (ondas SH), y otro sobre el plano vertical (ondas
SV). Si se definen las amplitudes de cada componente como Asy Yy Agy, Se puede

demostrar que:

— 4 _lw B,
Usy = Asufs = V_sﬁ

iwlyBy, — 1By

fs (B.12)

Ugy = ASVfS = U_S m fS (B 13)
iw
fy = ev Y (B.14)

B.2. Propagacion ondas en medios elésticos e isotropo

El problema de propagacion de ondas desde la falla hasta la superficie es
intrinsecamente tridimensional, sin embargo, si se idealiza la falla como una linea recta,
y se considera que esta lo suficientemente lejos, el problema puede considerarse como
bidimensional (por ejemplo, Saez, 2014). Si se selecciona un sistema de referencia tal
gue la onda quede contenida en el plano x-z, el desplazamiento en y (asociado a la
componente SH) queda completamente desacoplado de lo que ocurre en el plano y se

puede estudiar de forma separada.

Se considera un estrato de espesor finito h sobre un semi-espacio infinito (que
corresponde a la roca basal sobre la cual descansa el suelo) como en la figura B.1. Se
denotan con el indice 1 los pardmetros del suelo, y con 2 los referentes a la roca.
Ademas, las amplitudes de las ondas que se propagan hacia la superficie (z < 0) se
denotan como A,, mientras que las que se propagan hacia z > 0 comoA’,, y se
considera una referencia local para cada estrato donde z,, = 0 corresponde al techo de
cada estrato, donde ‘n’ indica el estrato correspondiente. Con todo esto, el
desplazamiento en cada capa se escribe como la suma de las ondas ascendentes y

descendentes:
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Up(X,2,t) = (ApePrin + A’ e~ Prin)f (x,t) n=12  (B.15)

Donde p, = ===,y f, (x,t) = evn

(xsin(an)—vsnt)
Vsn '

Figura B.1: Reflexion onda SH en la superficie de una capa homogénea sobre un semi-espacio
elastico (obtenida de Séez, 2014).

La condicion de superficie libre impone que A,=4";.
Por continuidad de desplazamiento ujy(z; = —h) = u3(z, = 0) y esfuerzos
sin(a;)

Ty,(z; = —h) = 15,(z, = 0) en la interface, e incorporando la ley de Snell (v— =

s1

—Sin(“Z)) se tiene:

VUs2

A, (el 4 =1y = (4, + A)) (B.16)

Ajpypi(ePh — e Py = oy, (A, — Ab) (B.17)

Si se introduce el contraste de admitancia g (inverso del contraste de impedancia

p1p1 cos(aq)
= ’ B.18
1 Uz P2 cos(az) ( )

Se pueden expresar las amplitudes del estrato 2 en funcion de A, :

Z) definido como:
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1 . -

Ap = 5 AL+ e + (1 - "] (B.19)
1 . .

Az =S A1 - @e™ + (1+qe "] (B.20)

Las ecuaciones anteriores asumen que la amplitud del movimiento en superficie
es conocida. Se introduce el concepto de Funcion de Transferencia entre dos puntos, la
cual corresponde al radio entre las amplitudes del movimiento en esos dos puntos
expresado en el dominio de las frecuencias (Semblat & Pecker, 2009). En particular, se

pueden definir dos tipos, en funcidn de los puntos de la figura B.2 considerados:

e Funcion de transferencia del bedrock Hg_,,: relacional la amplitud de las
amplitudes nivel de superficie (Punto A en la figura B.2), y a nivel de contacto

suelo-roca (Punto B en la figura B.2):

24, 1

Hp-a(w) = H(w) = A, + A, - cos(p,h)

(B.21)

e Funcion de transferencia al outcropping H*-_4: relacional la amplitud de las
amplitudes nivel de superficie (Punto A en la figura B.2), y en un punto donde

aflore el basamento (Punto C en la figura B.2):

Heoa(@) = H'(@) = o2 = -
Cc->a\®W) = HA0)= 24,  cos(p,h) + iq sin(p,h)

(B.22)
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Figura B.2: Definiciones de Funcién de Transferencia

Es posible ver que la funcion H(w) no depende de los pardmetros mecéanicos de
la roca, correspondiendo a la hipétesis de un depdsito de suelo sobre roca infinitamente

rigida (Saez, 2014). Ademas, tiende a infinito en todas aquellas frecuencias iguales a:

_ (@n-Dmvy

“n = n cos(a;) (B.23)

Las cuales pueden ser interpretadas como las frecuencias propias del perfil de
suelo. En cambio, la funcion H*(w), si depende de los parametros de roca,
considerdndola como un semi-espacio elastico. Esto conduce, a que las amplificaciones
sean menores, y que no tienda a infinito, alcanzando su valor maximo, igual a 1/q, en las

mismas frecuencias de B.23.

El efecto de este semi-espacio elastico es absorber la energia transportada por la
onda reflejada A>’. Este tipo de amortiguamiento se conoce como amortiguamiento
radiativo, y es distinto al amortiguamiento material del suelo. Si el contraste entre las
propiedades del suelo y la roca aumenta (q disminuye) el amortiguamiento por radiacién
sera menor. En el caso limite, donde q sea 0, la energia queda atrapada en la capa de

suelo, aumentando la respuesta del estrato (Saez, 2014).

El analisis se puede extender para mas de una capa de suelo, donde la funcion de
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transferencia queda definida entre los techos de cada capa.
B.3. Propagacion de ondas de Rayleigh en un medio homogéneo

Para el caso de una onda de Rayleigh se puede considerar una onda plana
monocromatica que se propaga solo en el plano x-z, donde la componente I, es
imaginaria y la componente I, es igual a 1. Asi, los potenciales @ y ¢ quedan como:

iﬁ(v t—x)

D = Ae”%e"r (B.24)

iw

Q= Bebzev”t Y

(B.25)

Donde vy corresponde a la velocidad de propagacién de la onda Rayleigh. Para

satisfacer las ecuaciones anteriores, los pardmetros a y b quedan definidos como:

w
2 2 _
a’= k 2 (B.26)
2
w
b2= kz—ﬁ (327)
s

Con k es el nimero de onda, definido como vﬁ En términos de desplazamientos:
R

do d iwA Loy
we= g = (e bBe Y (8.28)
d d iwB W,
y = - S (b, - 2y emreen” (B.29)
g d iwB e,
W= gy = (e =T e @30)

Ahora, por condicion de superficie libre en z=0 (tomando el eje z como positivo
en profundidad desde la superficie), se impone que los esfuerzos se anulen en superficie.

Esto significa que 7,, = 0, y u,, = 0, lo que permite definir las siguientes ecuaciones:
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du, du, ) ) )
0,,(z=0)=21 P + (A+2u) Fra A[(A + 2p)a® — Ak?] — 2iukbB, = 0 (B.31)
du, du, ] ) )
TZZ(Z=O)=u<dx +E)=21kaA+(b +k?)B, =0 (B.32)

Reemplazando estas ecuaciones en la de los desplazamientos se obtiene:

2ab )

u, = Aki [_kz 57 e bz _ e‘az] gl(wt—kx) (B.33)
2ak a .

u, = Ak [me_bz — Ee_azjl e‘(“’t‘kx) (B 34)

El termino imaginario que aparece en el desplazamiento horizontal implica un
desfase de 90° con la componente vertical, o que explica la componente retrograda
eliptica en el plano x-z de las trayectorias (Sdez, 2014). La razon entre desplazamientos
horizontales y verticales originados por ondas de Rayleigh es independiente de la
frecuencia en un semi-espacio elastico y su valor decae con la profundidad hasta
desaparecer como se muestra en la figura B.3 (Semblat & Pecker, 2009). Se puede
demostrar, también, que en estas mismas condiciones la velocidad de propagacion de la
onda de Rayleigh tampoco depende de la frecuencia (Achenbach, 1973).

:Ln:|-'|l||-|.-'_-|||'|:|u amplitude ratio

0 0.5 1.0 1.5 2.\
O——————— ' >

ratio

depth/way
T

Figura B.3: Desplazamientos horizontales y verticales debido a ondas de Rayleigh en un semi-
espacio elastico (v =0.25) (Semblat & Pecker, 2009).
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ANEXO C: TEORIA METODOS GEOFISICOS

C.1. Magneto-telarica
C.1.1. Ecuaciones de Maxwell

Las ecuaciones de Maxwell, en las que se basa el método magnetotelurico, se
denominan asi por el aporte de James Maxwell al conocimiento electromagnético. Estas

ecuaciones se pueden expresar de la siguiente forma (Simpson & Bahr, 2005):

VxE = 9B Cc.1
xE = 5% (Cc.1)
VxH=j +6D C.2

V-B=0 (C.3)

Donde E es el campo eléctrico (en V/m), B (uH, con u la permeabilidad
magnética) es el campo magnético (en T), H es la intensidad magnética en (A/m), j,
(oE, con o la conductividad eléctrica) es la densidad de corriente eléctrica debido a
cargas libres (A/m?), D (¢E, con ¢ la permeabilidad eléctrica) es el desplazamiento
eléctrico (en C/m?), yns es la densidad de carga eléctrica debido a cargas libres (en
C/m3).

La ecuacion (C.1) es la Ley de Faraday (1% Ley de Maxwell) que muestra que las
variaciones en el tiempo del campo magnético inducen un campo eléctrico que fluye en
un loop cerrado con su eje paralelo al campo magnético. La ecuacion (C.2) es la Ley de
Ampere (2* Ley de Maxwell) que establece que un loop cerrado con circulacion de
corriente genera un campo magnético perpendicular de magnitud proporcional al flujo
de corriente. La ecuacion (C.3) corresponde a la Ley de Gauss para campos magnéticos
gue establece que no existen monopolos magnéticos, mientras que la ecuacion (C.4)
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indica que el campo eléctrico depende de la carga eléctrica (Simpson & Bahr, 2005).

Asumiendo que las variaciones en la permeabilidad eléctrica (&) y magnética (u)
son despreciables en comparacién a las variaciones de conductividad en la roca, estos

valores permanecen constantes (1 = u,, permeabilidad magnética en el vacio).

Ademas si se considera que no existen fuentes de corriente en el interior de la
tierra, se puede asumir que V -j =V - (¢E) = 0. Considerando un medio homogéneo

de conductividad constante, se llegaa que V - E=0.

Utilizando estos supuestos en las ecuaciones C.1-4, se obtiene:

VxE = oB C.5
xE = 3t (C.5)
0E
VxB=u00E+£E (Cc.6)
V-B=0 (c.7
V-E=0 (C.8)

De donde se deduce que los campos eléctricos y magnéticos estan acoplados.

Con el fin de desacoplarlos se hace uso de la siguiente identidad vectorial:
Vx(VxF)=V -V - F— V?F (C.9)

Aplicando la ecuacion C.9 a las ecuaciones C.5 y C.6, y utilizando el resto de las
relaciones se obtienen las ecuaciones desacopladas C.10 y C.11:

V2E ou u i =0 C.10
0 at & atz ( . )

VZB ou u i =0 C.11
0 at € 9t2 ( . )

Asumiendo una onda plana con una variacion temporal del tipo e!®t (donde w es
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la frecuencia angular) se pueden escribir las ecuaciones anteriores en frecuencias:
V2E — (iougw — epow?)E =0 (C.12)
V2B — (iopyw — epow?)B =0 (C.13)

Considerando que el valor de la permeabilidad eléctrica en el vacio es g, =
8.854 « 10712 [F/m] y que las frecuencias de muestreo del método son bajas
(aproximacion de baja frecuencia) del orden de 1000 s — 10000 Hz, sumado a que los
valores de conductividad en la tierra no son extremadamente bajos, el término suw? se
hace despreciable, por lo que las ecuaciones C.12 y C.13 se pueden escribir de la

siguiente forma:
V2E — iouowE = 0 (C.14)
V2B — icuywB =0 (C.15)

Las cuales tienen la forma de una ecuacion de difusion de caracter dispersivo (se

atenda con la distancia).
C.1.2. Funcién de transferencia

El concepto de funcion de transferencia (Ft) relaciona los parametros medidos en

terreno (campos eléctricos y magnéticos) con la resistividad (por ejemplo, Garcia, 2014).

Para entender y derivar la funcion de transferencia se considera un semi-espacio
homogéneo con una conductividad o constante y la incidencia vertical de una onda
electromagnética plana (supuesto del método, valido considerando la lejania de la
fuente, y la conductividad nula del aire)

En base a este modelo, la solucidon de la ecuacion C.14 queda expresada de la

siguiente manera:

E = E,e'®t79% 4 E,e'®t*4z (C.15)
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Bajo el supuesto de que no existe una fuente electromagnética al interior de la
tierra, no es posible que la amplitud aumente en profundidad, por lo que E; =0
(Simpson & Bahr, 2005). Aplicando esto en la ecuacion C.15 y derivando dos veces con
respecto a la profundidad se obtiene:

0%E

5,7 = TCE1€"77 = ¢°F (C.16)

En un semiespacio homogéneo las derivadas con respecto al plano x-y son cero,

por lo que igualando la ecuacién C.16 con la ecuacion C.12 se obtiene:

1+
= Oy c.17
q N \ Ol ( )

Considerando la ecuacién C.5, y que las derivadas en x e y son cero, se obtiene:

1
Z = = — C.18
q lwB, iwB, ( )

, 1 . .y . . .
El parametro F, = S8 denomina funcion de transferencia, y describe un sistema

lineal con los campos medidos en superficie como entrada (Simpson & Bahr, 2005).
Mediante las ecuaciones (C.17) y (C.18) se llega al valor de resistividad real del
semiespacio homogeéneo.

1

LS = |F |? [Vm] C.19

Si se considera el caso 1D, donde se tiene un numero N de estratos horizontales
de conductividad o constante, donde el estrato N corresponde al semiespacio, y se hace
un proceso similar al anterior, definiendo un F; (o q) para cada estrato se llega a la

férmula recursiva de Wait (Simpson and Bahr, 2005):
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i qnFtn+1(Zy) + tanh(qy,ly,)
dn 1+ ant,n+1(Zn) tanh(qnln)

Ft,n(Zn—l) = (C.20)
Donde Z,_, corresponde a la profundidad en el techo de la capa n, g,
corresponde al valor de g para la capa n, y L, al largo de la capa n. En este caso el

calculo de la funcion de transferencia se hace mediante iteracion.
C.2. Sismica
C.2.1 Teoria analisis f-k

El método involucra un paso desde el dominio del tiempo al dominio de las
frecuencias-nimero de ondas (f-k), utilizando transformada de Fourier sobre dos
variables independientes (f, k).

C.2.1.1. Andlisis f-k para métodos activos

Sea u,(x,t) el desplazamiento vertical en superficie de un suelo estratificado a

una distancia x de la fuente, causado por una fuente puntual impulsiva (Foti, 2000):

1

u,(x,t) = 7

j Z U (, x) e @t km(@)) g, (C.21)

—oco m

Donde m representa los distintos modos de vibracion, k,, = % = wpp(w)

(con p la lentitud, y v la velocidad de fase) es el numero de onda modal, y u,, se define

como:

—am(w)x)

Uy (@, %) = () By (@) R (w) = (C.22)

Donde I(w) es la respuesta del instrumento, P, (w) el espectro de la fuente,

. , . 1 . .z
R, (w) el efecto de la trayectoria, el término = tiene que ver con la atenuacion
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geométrica, y el término exponencial con la atenuacion del material (a,,).

Ahora se aplica la transformada “slant-stack™ o tau-pi (tr —p) que permite
filtrar el ruido ‘no plano’, descomponiendo el campo incidente en ondas planas con

lentitud horizontal p, tal que:

N o N

1 . .
Z U, (X, T+ pxy) = > j el®t Z Z Uy (W, %) @P~km@)Xngyy (€. 23)
m=1 —o0 m n=1

Finalmente se aplica la transformada de Fourier sobre el tiempo z, donde el

espectro f-k se puede escribir como:

F(f, k) = Z e~ am(Nxn pilk—km(flxn (C.24)

m

C.2.1.2. Andlisis f-k para métodos pasivos

El movimiento vertical registrado en cada receptor (i) en el tiempo debido al

frente de onda se puede expresar como:

u;(t) = v(t = TiPnor) + n;(t) (C.25)

Donde v corresponde al movimiento vertical, r; la posicion del receptor i, pror
la lentitud horizontal, y n;(t) el ruido debido a frentes de onda diferente. Las sefiales se
retardan segun la geometria, para que los tiempos de llegada en cada receptor tengan un
referencia comun, y las sefiales puedan ser combinadas (Humire, 2013). Asi, la sefial

retardada i, (t) se expresa como

{Il(t) = ui(t + riphor) (C.26)

Y al sumar la sefial retardada de todos los receptores (N) se obtiene la respuesta
del arreglo b(t):
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N
b(O) = V() +%Zni(t T iPror) (€.27)

Llevando la respuesta retardada un tiempo t, al dominio de las frecuencias:
u(t — ty) = U(w)e'® to (C.28)

Donde U(w) corresponde a la transformada de Fourier de u(t). Con esto la

respuesta del arreglo B(w) Y la energia de este E (w) en frecuencias se obtienen como:

N
1 )
B(w) = NE Uj(w)ei@Ti®=po) (C.29)
J

@)= [ 1B@Pdo = [ 15,@)P14@ - poo)Pdpew (©.30)

Donde A(p — po, @) es la funcion de respuesta del arreglo, la cual en términos

de numero de onda se puede expresar como:

N
1
Ak — kg, ) = Nz ¢iTilk—ko) (€.31)
7

C.2.2. Método SPAC

El método de autocorrelacion espacial (SPAC) fue desarrollado por Aki (1957), y
supone que el campo de ondas que componen las microvibraciones es un proceso

estocastico, tanto en tiempo como en espacio.

Segun el enfoque original, considerando el esquema de la figura C.1, la funcién
de autocorrelacion ¢ (r, @) entre dos sefiales registradas en dos puntos a una distancia r,

Se puede expresar como:
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[oe)

o(r,p) = %j u, (x,y, ) u,(x + rcos(p),y + rsin(p), t)dt  (C.32)

Suponiendo que se trata de una onda plana dispersiva, usando la relacion entre el
espectro en tiempo y espacio, Aki (1957) mostr6 que la funcién de autocorrelacion

puede ser expresada como:

e

_ 1 N wr p p
b(r.0) == fo (@) cosfz s cos(8 — ¢)] do (C.33)
Ay

p
p
p
.
;
p
p
p
.
.
.
P
’
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p
p
p
.
, r
p
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P >
>

‘\\ e
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Figura C.1: Esquema SPAC (Humire, 2013)

Donde ®(w) es el espectro de autocorrelacién en frecuencias, y v la velocidad de

propagacién de la onda. Filtrando alrededor de la frecuencia w = wy, se tiene:
D(w) = P(wy) §(w— wy) (C.34)

Donde & es la funcion de Dirac. Sustituyendo la ecuacion anterior en C.33 se

obtiene la funcidn de autocorrelacion filtrada en w:

WoT

v(wo)

o(r,Q,wy) = %Cb(a)o)cos[ cos(6 — )] dw (€.35)

Si se normaliza la ecuacién anterior por la situacién donde r = 0 (correlacién
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méaxima), Aki (1957) propone la definicion del coeficiente de autocorrelacion

p(r, @, wy) como:

¢(7”, P, (1)0) _

——— = cos| Dol cos(6 — ¢)] dw (C.36)
$(0,0,00) Y |

v(wo)

p(r, @, wy) =

En general 8 no es conocido, por lo que es necesario obtener un promedio

azimutal del coeficiente de autocorrelacion p:

ol

- 1rm w
P00 = - f p(wr, 9, o) d6 = Jo (U(wo)) (€.37)

Bettig (2001) incorpora ciertas mejoras al método, principalmente relacionadas a
corregir imperfecciones en los arreglos, donde la distancia entre varios pares de
receptores no es exactamente la misma. Para esto calcula el promedio radial y azimutal
del coeficiente de autocorrelacion en un anillo (ry,7,)en el espacio, donde

corresponde al radio interior, y r, al radio exterior del anillo:

- 2 2 wr
p(ry, 15, wo) = rz—zf o (m) dr (€C.38)

2 — N

e dcrull

1

Donde J; corresponde a la funcién de Bessel de orden 1.
C.2.3. Método de la razon espectral (H/V) o método de Nakamura

Bajo el supuesto que la componente vertical del movimiento no sufre
amplificacion debido al depdsito de suelo, el efecto de amplificacion de la fuente (efecto

de las ondas de Rayleigh) se define como:

Vs
A = — C.39
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Donde V; es el espectro de amplitud de la componente vertical del movimiento en
superficie, y Vz el de la roca. Por otro lado, se define Sy como un estimador de los

efectos de amplificacion del sitio (incluyendo la fuente), tal que:

Sp=—> (C.40)

Donde H indica el espectro de amplitud de las componentes horizontales.
Considerando que el efecto de las ondas de Rayleigh es similar tanto en la componente
horizontal como en la vertical de un movimiento, un estimador modificado de los

efectos de sitio (S,) que compense el efecto de las ondas de Rayleigh, se puede definir

como:
Hs H
SM:fl_i = %b = ﬁ (C.41)
v, V,
Nakamura (1989) propone que el término I;—: es aproximadamente igual a 1

debido a que las vibraciones ambientales en la base del depdsito no presentan una

direccién predominante. Con esto:

Sy = (C.42)

| ST

Lo que significa que la funcién de trasferencia asociada a la propagacion vertical
de ondas de corte en un deposito de suelos se puede estimar a partir de vibraciones

ambientales medidas solamente en superficie (Pastén, 2007).
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D.1. Resultados método magnetotelurico

App. Rho (ohmem)

Phese (deq)

1D Model

L Resistivity {chm-m}

g
ol
Dapth (m)
SN

X

' ' '
i i i i i ; ] ]
i i i i i P
0 b I I I mtrreterten e 10
oo =T = LT &
" . " .
Ll o L1 'y
wi ALy

Sounding: Sitio2

! Are

a: Majillones

Period (sec)

14Jur2016

Figura D.1: Modelo 1D para el sitio 2

App. Rho (chm-m)

1D Model

A O S O OO0 A B0 W L R Resistivity {ohm-m)

H
o
]
Depth (m)

— Hosick
ol ! ekl s T i e mada e T Sounding: Sitio3
a? 10 e 1w " 1 10 -
U Area Maijillones
Bres e 14JUFE016

Figura D.2: Modelo 1D para el sitio 3

208



TE [xy)

xy Byx

1D Model

I 3 Resistivity (shm-mj)
3 'C: !
ol ) |4 _
E . E .
] ™ ] "
£ ',
E' 11, T— "“""“-r——-—--- - |
& %a - E
& 12 i
R E
TP E =
E B
' i ] &
' H 1 w3 i
L vy I I v
_ CLLTTLIL.LL T . Y
g b T it -
5 a
il ]
£ af--- - FRCT] — o
- L]
it T i 7 Sounding: Sitio5
v ': Ama: Mejillones
Period (sec) TajEens
Figura D.3: Modelo 1D para el sitio 5
_ Mode TE [xy) 1D Model
e oy a1 et 21 e 1 e e 11 Resistivéy (ohm-m)
2l
= i ' : : E o LA |
S " .
0 E
& E
g . 1 o I
- 5 = E
: At - ‘
u E &
r? A ] & M
h
a0 T \‘
B T T S
5‘:7‘ &0 ey, ;E.:: L _:_:Jé:.n_-i:u. s " LS
]
‘E a0 — Hosick
l_lI -
b T e T e Sounding: Sitic§
o o F=:J:I' » : ! Area: Mejillones
eriod (sac) T4-juk-2016

Figura D.4: Modelo 1D para el sitio 6




1D Model

Resistivity {chm-m}

z
z ]
s ]
E El 24 /
@ 3 -
&' ]
R . 1 E
TE E =
3 =4
] & 3
i i i i i i -
| e n
5 8 -u.,.s_,,’”“..“.l:" = -
& B i
# a
£ mf- = — T
Op=- r#eprph-—r i i i r Sounding: Sitio?
o ° " N o ! " Area Mejillones
Period (sac) Py
Figura D.5: Modelo 1D para el sitio 7
Mooe TE [xy) ewy myx 1D Model
o 1 e e i I L Resistiviy {ohm-mi)
P ot
ot _T}\“ ]
- Ig 3 -
E ‘\j“: L& - i
g g i
S el r..._l:_ . i} amm® i P
& “Fay E i
o ELTPEN de .
= LM nnnn“ ] o
) =
Ly = \
£ e
& X
o I I 1 I I I
S N b A
g o
& - LT - .l—'i'r".'
- = =
Of- i TH s - Sounding: Sitio8
p o - s | ) g
. i 5 N . " Area: Mejillones
PFeriod (sec) PP

Figura D.6: Modelo 1D para el sitio 8

210



211

App. Rho (ohm-m)

Pheme (deq)

Mook TE (1) 1D Model
2 [ e T T T r—rmmy Resistiviy (shrm-m)
N 1" 10! #?
ot :‘.“.": L ] S e !
£ T b ™ tang
ag b 1 -
g. @ o "1-.-._‘l 4/
é. Y. 12 -
< ol A : /
e U<
&
! ! ! ! ! o
w? I rr ity I I I by
E
-1
#
[+ =
Sounding: Sitio10
Area: Mejillones
14 uFZ01E
Figura D.7: Modelo 1D para el sitio 10
1D Model
Byy @yx
2 SRR BRI B LSALLL AL Resistiviy (ohm-m}
3 10 1!
ol |12g. ——— ]
LT 3
esang. ) "0, E ol e g
e, E :
of __t"' Hoag ]

EW

=
Depth (m)
/

w? ; ; - 23 i
N — METEETLIf Ty rs
; nu.l-ﬂf“"“ Suf [T P [ W e
; s . i i i
a0 Ll - — Hoshice
. m
S S— N Sounding: Sitio12
he = = | T =4

Area: Mejillones
14-JuF2016

Period (sec)

Figura D.8: Modelo 1D para el sitio 12



App. Rho (chm-m)

Pheee (deq)

&0 lii!‘.*-u*: lsﬂﬁ!. ekl 51

R a1 o -
. .h‘.h“'“h'/ & e ;
H H LS [

i LT T
i Y
e Fieg g
e n®
[ Lol
T Yo | | T
1 o L] o o
Period (sec)

Depth (m)

Mode TE [xy) exy myx 1D Model
Bl LI AL LA UL AL UL L LI I L O AV L LA AL Resistivity (ohm-m)
. £
o' ll'ﬂ_li' -
f e | x s
S l'i%gq : s
£ P ey, s X -
Z ! '%::'- " = H
ol :
- &
O 1t ™ S P L
Pi Taws il 1 1
< L
# i i
If R:\ — Hosick
v i Y‘TT.T.TI:.I Sounding: Sitio13
' ? v ° w Area: Majillones
Feriod (sec) FYETETT
Figura D.9: Modelo 1D para el sitio 13
Mode TE (xy) Xy Oyx 1D Model
o [ T T T T T T T Resistivity (chm-m)

A

— T

Sounding: Sitio14

Amea: Mejillones

14-ju-2015

Figura D.10: Modelo 1D para el sitio 14

212



213

1D Model
Resistivity {ohm-m}
o ip! 102
ot 1 - %.... ]
=
E
S
5
z s = S
g
g -7
£
&
i LI S W, A S| N
[ [ [ [ I -_-i—-_
o o
3 LRl TFETTE B o
£
8
IE — Hosic
i Sounding: Sitio15
" Area: Mejillones
14Jur2016
Figura D.11: Modelo 1D para el sitio 15
Maode TE [xy) Ty @yx 1D Model
. 1 A1 S A A A PR AL SRURAALLL Resistivey (hm-m)
oo 1p!
fmml
U,
ot L . o
z gy
3 \n‘ll & 2
S = Rago .,I'F:!':, l 1
£ “‘==::“=n = ‘.’{‘ 2 ':-_’
& o =
= i i i i i i -
T T T T T T E
. . . . ! £ \
' ' -1
i i 10 4
[ [ [ i I [ \
ECRNCTT EETTIT T = Ty o -
B g "L Li-.
E "“‘IH!{
= L
-_—r il Sounding: Sitio16
10 o 1w 1 [

Area: Mejillones
14-JuFE016

Figura D.12: Modelo 1D para el sitio 16



App. Rho (shm-m)

Phese (deq)

oy ByX

g

T T ] o
i i i '\_u\ 4o
e
Tawganse
"II-: I:J “:3. = "I-:. = I”":f’
Period (sac)

Depth (m)

1D Model

Resistivity {chm-m}

— EmhER

Sounding: Sitio17

Arsa: Mejillones

14juk2016

Figura D.13: Modelo 1D para el sitio 17

App. Rho (chm-m)

Pheee (deq)

_ Mode TE fxy) wxy amyx
1
. }“hk
L
12 __._‘.E&'.;.:. =
H L)
: : !.:_:l.,{.y
- s
Ll N “rashgay @
&0 N |
i =
-
— : : il
Period (sac)

Depth (m)

1D Model

Resistivity (ohm-mj)

— sk

Sounding: Sitic18

Area: Mejillones

14-ju-2016

Figura D.14: Modelo 1D para el sitio 18




215

Resitividad (ohm-m)
01 025 064 161 405 1023 41.01
BT T T T |

500 1000
Distancia (m)

Figura D.15: Inversion 2D perfil paralelo MT utilizando las curvas del modo TE

D.2. Resultados sismicos
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frecuencias.
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