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ABSTRACT

Crustal faults located nearby cities may induce catastrophic damages. When recurrence times are
in the range of 1.000-10.000 or higher, actions to mitigate the effects of the associated
earthquake are hampered by the lack of a full seismic record and, in many cases, geological
evidences too. The San Ramon fault is a ~ 30 km NS trending fault with low slip rate (0.1 - 0.5
mm/yr), located at the foothills of the Andes, near to the large city Santiago, the capital of Chile
(>6.000.000 inhab.). In order to characterize the fault behavior and its effects, we propose three
different time-integration methodologies already developed to define the most likely scenarios of
rupture, and then quantify the hazard with an empirical equation of peak ground acceleration
(PGA). We considered the following methodologies: (1) stream gradient, (2) sinuosity index, to
estimate fault-related topographic effects; and (3) gravity profiles across the fault, to identify the
fault scarp in the basement. Along the fault trace we define 4 segments that probably get active
independently, with a mean length of ~ 10km. We tested the present-day seismic activity by the
deployment of a local seismologic network during one year, finding 5 events spatially related to
the fault. In addition, fault geometry along the most evident scarp was imaged in terms of their
electrical resistivity response by a high resolution TEM (transient electromagnetic) profile.
Seismic events distribution and TEM imaging allowed to constrain the fault dip angle (~ 65°)
and its capacity to break into surface. Using the empirical equation of Chiou & Youngs (2014)
for crustal faults and considering the most likely seismic event (thrust high-angle fault, ~ 10km,
Mw 6.2 - 6.7), we estimate the acceleration distribution in Santiago city and the hazardous
zones. City domains under high risk included the hanging wall zone covered by sediments and
narrow zones where the fault can break the surface. Over these domains, horizontal PGA can be

greater than 0.5g and eventually producing building collapse.

Keywords: San Ramon fault, Seismic hazard, Geophysics, Seismicity, Crustal faults.
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RESUMEN

En el mundo se han registrado numerosos eventos sismicos, muchos de los cuales han generado
dafios importantes, como muertes y viviendas destruidas. Esto ha motivado a distintas areas de la
ciencia e ingenieria a estudiar este problema para comprender sus efectos, y crear medidas de
mitigacion que disminuyan los dafios. Las fallas corticales son una de las fuentes sismogénicas
que han sido poco estudiado hasta el momento. Estas son capaces de generan eventos de
magnitud M,, < 7.5 con recurrencias de 1.000 a 10.000 afios. A pesar de ser eventos de baja
magnitud, pueden ser catastréficos ya que si se producen cerca de centros poblados, la corta
distancia no permite que la energia liberada en el sismo se disipe. Estos eventos han afectado
incluso a paises con grandes normas antisismicas como Japén o Estados Unidos (eg. Terremoto
de Niigata, 2004, M,=6.6, dejé 48 muertos y 5.000 viviendas destruidas). En esta tesis se
pretende observar los posibles dafios que puede generar un evento cortical, tomando como caso
de estudio la Falla San Ramdn, por encontrarse en Santiago la ciudad mas poblada de Chile
(>6.000.000 habitantes). Para esto se caracterizaron los segmentos de ruptura mas importantes
de la falla mediante el uso de las metodologias geomorfolGgicas Stream Gradient Index, Indice
de Sinuosidad, y el andlisis de perfiles gravimétricos. Se definieron 4 segmentos principales con
un largo ~10 km. Ademas mediante un estudio de micro-sismicidad por un afio, se encontraron 5
eventos relacionable con la Falla San Ramén. Por lo tanto es probable que se encuentre activa, e
implica un peligro geoldgico real. En base a los segmentos definidos se estimé el peligro sismico
utilizando la Ley de Atenuacién desarrollada por NGA Pacific Earthquake Engeniering Research
Center. En los resultados se observa una mayor amplificacion de la aceleracion en el blogue

colgante; y en los suelos blandos (Vs3 =~ 450 ) con respecto a los suelos rigidos (Vsz ~ 750
7). Los valores de aceleracion esperada mayores a los definidos por la norma (0.3g), se

encuentran a menos de 4-7km de los segmentos de ruptura. Los valores maximos son cercanos a
0.8g, y estan a menos de 3km de la fuente, especificamente en los bloques colgantes rellenos con
sedimentos. En base a estos resultados, si ocurre un evento en la falla puede generar el colapso
de estructuras. Las zonas con mayor peligro son los mencionados bloques colgantes rellenos con

sedimentos y la zona donde la falla puede romper en superficie.

Palabras claves: Falla San Ramon, Peligro Sismico, Geofisica, Sismicidad, Fallas Corticales.
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1. INTRODUCCION

La sismicidad implica un riesgo latente para la sociedad, lo que ha motivado al estudio y
analisis de las distintas fuentes de terremotos, con la intencién de reducir las pérdidas
humanas y econdmicas generadas en estos eventos catastréficos. En el presente estudio,
se busca entender el peligro sismico asociado a las fallas corticales intraplaca, usando
como caso de estudio la Falla San Ramdn (FSR), cuya actividad potencialmente puede
generar efectos relevantes en la ciudad de Santiago. Para esto es necesario definir: (1) el
sismo caracteristico, que representa un evento repetitivo en el tiempo el cual acumula el
mayor desplazamiento de la falla (Schwartz y Coppersmith, 1984); (2) la atenuacion de
las ondas por la corteza, que modela cémo se propaga y disipa la energia liberada por el
evento; y por ultimo (3) su recurrencia, que agrega una variable probabilistica de la

ocurrencia del evento.

Definir el sismo caracteristico para este tipo de fallas es complejo, ya que para registrar
este evento con certeza es necesario completar por lo menos un periodo de recurrencia,
el cual oscila entre ~1.000-10.000 afios para las fallas corticales de bajo desplazamiento
(Scholz, 1990). En vista de estas dificultades, se puede apuntar a comprender
geométricamente la ruptura de este evento repetitivo, directamente relacionado con la
magnitud del sismo (Wells y Coppersmith, 1994). Para entender la geometria de una
ruptura, se puede estudiar las manifestaciones geomorfolégicas que genera el
desplazamiento en la falla. En general, las fallas corticales con baja recurrencia no
logran dominar completamente el paisaje, sobretodo en lugares donde el clima y las
diferencias de altura generan altas tasas de erosion y depdsito (p.ej. Falla Quito-
Latacunga en Ecuador; Liquifie-Ofqui en Chile, Nojima Fault en Japon, etc.). El caso del
presente estudio (FSR), tiene un comportamiento promedio en este sentido, ya que posee
altas tasas de erosion y de depdsito por encontrarse en el piedemonte cordillerano. Por lo
tanto, es necesario buscar metodologias cuya respuesta esté condicionada principalmente

por los efectos del alzamiento. De esta forma acceder a las evidencias de deformacion



geomorfoldgicas y de la roca, para comprender la continuidad de la estructura y por ende

cudl es su sismo caracteristico.

En este estudio, para determinar el largo del evento caracteristico, se realizaron perfiles
gravimétricos capaces de observar el rechazo acumulado en la roca (basamento bajo
cuenca sedimentaria), y el analisis de dos medidas geomorfoldgicas directamente
relacionadas con el alzamiento. La primera, Indice de Sinuocidad, que obtiene una
medida relativa de actividad de un segmento, relacionando la forma del contacto cuenca
sedimentaria-roca con el largo de la falla (Bull y MacFadden, 1977); y la segunda,
Stream Gradient Index, que relaciona el perfil topografico de los drenajes aguas arriba
de una falla con el nivel de alzamiento (p. ej. Font et al. 2010; Casa et al. 2010).

Las leyes de atenuacion sismica seran definidas en base a la literatura, ya que deben ser
representativas de sismos de magnitudes Mw =5 - 7 para fallas corticales, lo cual no se
ha hecho especificamente para fallas corticales en Chile. Esta falencia se debe
principalmente a la baja recurrencia de estos eventos, y a la ausencia de una red
sismologica poblada. Los registros de eventos importantes en la cordillera, no tienen
estaciones a menos de 10 km que son de suma importancia para definir la ley de
atenuacion en el rango mas peligroso, que es dentro de los primeros 10-30 km. Por lo
tanto, para este estudio se ocupo la ley de atenuacién de Chiou y Young (2014) por tener
un registro amplio en fallas similares a la Falla San Ramoén. La ley empirica esta
establecida para fallas inversas, normales, o de rumbo, para magnitudes entre 3.5 < Mw
< 8.0, distancias entre 0 y 300 km, y 180 [m/s] < Vs30 <1500 [m/s], con datos obtenidos

de California, Italia, Japdn, Taiwan, entre otros.

Para estimar la recurrencia, la forma mas directa es cavar trincheras con el fin de realizar
un estudio de paleosismologia. En el caso de la Falla San Ramdn existe un estudio de
paleosismologia que aproximan la recurrencia entre 8.5 y 9.5 mil afios (Vargas et al.
2014). A pesar de tener una baja estadistica (una trinchera con dos eventos), estos datos

permiten tener una aproximacién de primer orden de la probabilidad de ocurrencia.



Complementariamente en esta tesis se realizd un estudio de microsismicidad para
estimar la importancia de la FSR en la liberacion de la energia regional, un punto
relevante para comprender la influencia de la falla en la deformacion de la corteza.
Ademas la sismicidad natural permite definir si la falla se encuentra activa en el corto
plazo (décadas), algo no demostrado por el registro de 35 afios del CSN que no ha
registrado ningin evento evidentemente asociado a la FSR. Para esto, se disefio una red
de 5 sismOometros de pozo que registraron la sismicidad natural del &rea de estudio,

durante 1 afo.

1.1 Peligro sismico

Existen dos maneras para cuantificar el peligro asociado a una zona. Una mide la
intensidad del dafio mediante la escala de Mercalli, apelando a la percepcion del
sismo; y la segunda apunta a la estimacion de la aceleracion esperada para un
intervalo de tiempo, con el fin de obtener una media fisica del peligro. Entre
mayor sea la aceleracion esperada, mayor es el riesgo. La medida de aceleracion es
independiente de la variable humana dentro del lugar, como calidad de
construcciones, horario del sismo, o la subjetividad de la percepcion individual.
Por lo tanto es mas (til tanto para compararse con otros lugares del mundo, como
con otras fallas alejadas de poblados, ademas de ser un parametro objetivo para el
disefio de estructuras diversas. Esto motivo a que este estudio se centrara en esta
perspectiva del peligro, y desde aqui en adelante cuando se hable de peligro

sismico sera siempre con referencia a la aceleracion.

Para encontrar la aceleracion esperada, se puede realizar un analisis deterministico,
que significa entender la aceleracion que se genera una vez producido el evento
caracteristico. Esta perspectiva no pondera la probabilidad de que este evento
ocurra (ej. Alfaro 2010, Pérez et al. 2014), por lo que es obviada la recurrencia.
Otra perspectiva es la probabilistico, que caracterizar la fuente sismogénica segln
magnitud maxima posible y recurrencia, y después estimar la aceleracion esperada

dado un periodo de retorno (Algermissen y Perkins, 1976). Esto implicitamente



significa el uso de probabilidades, al tomar en cuenta los periodos de recurrencias
de los sismos caracteristicos (ej. Barrientos 1980, Leyton et al. 2010). Otro método
probabilistico, que incluye varias fuentes simogénicas a la vez, es el desarrollado
por Lapanje et al. (2003), y que asume que la productividad sismica de cada fuente
estd bien representada por el registro utilizado. Ninguna de estas metodologias
toma en cuenta el periodo de inactividad de una falla. Cuando una falla o fuente
sismogénica lleva un periodo largo sin generar su sismo caracteristico, las
probabilidades de que esta se active aumenta (ej. Petersen et al. 2007). Por lo tanto
si no se conoce el periodo de inactividad de una falla definir la magnitud del sismo

esperable para un periodo de retorno es imposible.

Mas alla de un analisis probabilistico, es util entender con precision cuél es el peor
escenario. Esto pensando que de comprender cuales son los efectos, somos
capaces de tomar medidas preventivas. Ademas, si el efecto es excesivamente mas
fuerte que lo estimado por los estudios predecesores, esto puede estar reducido a
una zona muy pequefa, que para disminuir las pérdidas humanas y econémicas
basta con no permitir la urbanizacion de esa zona. Por esto es importante definir
qué area es la que se ve mas afectada. Tomando en cuenta que datos histdricos
soportan que las fallas corticales, a nivel local pueden generar grandes
aceleraciones con un peligro sismico mayor que el producto de la subduccion (p.ej.
Terremoto de Niigata, Mori y Somerville, 2006; Terremoto de Wenchuan,
Koketsu, et al. 2009).

En base a esta idea, En este trabajo se tratd de definir el sismo caracteristico de la
FSR, gque genera gran parte del desplazamiento acumulado en la falla, sin importar
su periodo de retorno. Con el fin de estimar la aceleracion que produce este evento
caracteristico de forma deterministica, y que simboliza el sismo esperable a ocurrir
cuando se active la FSR. Ademas se ha desarrollado una metodologia que incluye
probabilisticamente, el periodo de recurrencia de la falla y el tiempo de

inactividad, basandose en los datos paleosismoldgicos de una trinchera (Vargas et



al., 2014), pero que dada la escaza estadistica no son necesariamente
representativos de toda la falla.

1.2 Fuentes sismogénicas

La interaccion entre placas tectonicas impulsadas por la conveccion en el manto
terrestre, genera campos de stress heterogéneos, cuyos mayores esfuerzos
diferenciales estan en el contacto entre placas tectdnicas. Los sismos representan
uno de los mecanismos de liberacién de energia producida por esta acumulacién
de esfuerzos, por lo tanto las zonas de mayor sismicidad se concentran en los
margenes tectonicos activos, y son estas las zonas con mayor peligro. Para el caso
de margenes de convergencia, se han encontrado distintas fuentes sismogenicas,
que cumplen diferentes roles en la liberacion de la energia acumulada en la

colision.

Generalmente, en las zonas de contacto interplaca, existen dos grandes tipos de
fuentes sismogénicas. La primera sismos interplacas, relacionada con el
deslizamiento entre dos placas tectonicas; y la segunda intraplaca, como un
subproducto de las fuerzas que generan la interaccion tectonica, que se observa en
la sismicidad producida al interior de cada placa tecténica. Las primeras fuentes
tienen recurrencias que rondan los 60-300 afios, con sismos de magnitud elevada
My > 8 (Scholz, 1990). Ejemplo de esto son los casos de la falla transcurrente
Alpina en Nueva Zelanda con manifestacion cortical, la subduccion en Japén, o la
subduccion Andina. Mientras que la sismicidad intraplaca tiene un potencial
sismico mucho menor, (M, < 7.5) y con periodos de recurrencia de entre 1.000 y
10.000 afios. Esto se debe a que son un subproducto del campo de stress generado
por la interaccion de dos placas, y no acomodan directamente los esfuerzos
desarrollados en el contacto entre placas. Ejemplos de esto son North Island fault
system en Nueva Zelanda, Middle Tectonic Line o Nojima Fault, en Japon, o el

sistema de fallas Liquifie-Ofqui en Chile.



Estudios de la sismicidad en Chile indican la existencia de 4 tipos de sismos
asociados al proceso de subduccion de la placa de Nazca bajo la Sudamericana, (1)
Out-rise de tipo intraplaca, producto de la flexion de la placa de Nazca antes de la
subduccién, generando fallas normales en la parte superior de la placa de Nazca.
(2) Subduccion interplacas, producto de la convergencia Nazca-Sudamericana,
generando el deslizamiento de la placa oceéanica bajo la placa continental, siendo
esté la forma més Optima de acomodar la colision entre ambas placas (Mmax=8.5-
9.5, Leyton et al. 2010; recurrencia entre 100-300 afios, Cisternas et al. 2005). (3)
Intraplaca oceanica, relacionado con la ruptura de la placa de Nazca previo a la
transicion fragil-ductil en la Astendsfera (Mnax=8.0, Leyton et al. 2010); y (4)
Corticales intraplaca, generados por la deformacion de la placa Sudamericana
dado su avance hacia el Oeste y dentro de estos sismos corticales existen varias

fuentes con distintas caracteristicas (Mmax=7.5 Leyton et al. 2010), ver Figura 1.1.
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Figura 1.1. Tipo de sismos en el margen Andino, basado en la sismicidad entre 33°S 34°S
registrada por USGS entre 1900 y 2014. Se observa el contacto aproximado entre la placa de Nazca y
la Sudamericana, y los limites geomorfoldgicos. La sismicidad cortical se concentra en la cordillera
central. Los mecanismos de foco (USGS) presentan en rojo el plano de falla méas probable.
*Mecanismo obtenido un cluster bajo Santiago (Leyton et al. 2009).



Historicamente los esfuerzos por entender el peligro sismico se han centrado en los
terremotos de subduccién (interplacas), esto impulsado principalmente por su alta
recurrencia y la elevada magnitud de los eventos, llegando incluso a Mw=9.5
(Valdivia 1960). Desatendiendo la sismicidad cortical que generan terremotos de
baja magnitud, con baja recurrencia, pero por la cercania de la fuente a las ciudades,
los dafios producidos pueden ser grandes a nivel local (Scholz, 1990). Por lo tanto,
es necesario evaluar sus implicancias, en especial si estan cerca de centros poblados

masivos, como en el caso de la falla San Ramon en la ciudad de Santiago.

1.3 Fallas corticales

Las fallas corticales son todas aquellas que generan sismos dentro de los primeros
30km de la corteza, que muchas veces producen una manifestacion en superficie,
ya sea un escarpe de falla por ruptura superficial, desplazamiento de drenajes, o la
generacion de un pliegue, entre otros. En los margenes activos, la existencia de
esfuerzos que deben ser acomodados, obliga a la generacion de diversas fallas
corticales, las cuales tienen una orientacion y cinematica relacionada con el campo
de stress de la zona. Ademas existen heterogeneidades corticales o esfuerzos
diferenciales que condicionan la ocurrencia de fallas oblicuas, o con cinematicas
diferentes a las principales. Estas condiciones particulares, se deben
principalmente a la presencia de estructuras antecesoras, arcos magmaticos, o la

oblicuidad del vector de convergencia, entre otras.

Es importante aclarar que existen distintos tipos de fallas corticales, unas
relacionadas directamente con el contacto interplacas, como por ejemplo la Falla
San Andrés en California, la Falla Alpina en Nueva Zelanda, o sistema de fallas
Main Central Trust en Nepal, activada el pasado 25 Abril de 2015. Mientras que
otras se generan al interior de una determinada placa, como por ejemplo la Falla
Madeyapecua en Bolivia, o las Falla Atacama, Liquifie-Ofqui o San Ramon en
Chile, que tienen tasas de desplazamientos por lo menos un orden de magnitud

menor que las fallas antes mencionadas.



Para comprender los efectos que puede producir las fallas corticales dentro de una
placa tectonica, se pueden nombrar varios casos a nivel mundial en donde
pequefios sismos han generado efectos catastréficos. Por ejemplo, en Yunnan,
China, el 10 de Marzo 2011, dej6 25 fatalidades, méas de 250 heridos y alrededor
de 1039 viviendas destruidas, siendo un sismo de M,, = 5.4 (USGS). Este
fendmeno también ha afectado a paises con un gran desarrollo en normas sismicas,
como Japon. El 24 de octubre de 2004, se generd un evento cortical intraplaca de
My, = 6.6, en la provincia de Niigata, dejando 48 muertos, 4.160 heridos, méas de
3.000 viviendas destruidas y 103.411 con algun tipo de dafio (Scawthorn y Rathje,
2006). En el caso Andino hay registros de terremotos corticales intraplaca
catastroficos en Argentina y Ecuador, entre otros. Por ejemplo en Quito el 12 de
Agosto 2014, un sismo de My, = 5.1 produjo 4 muertos y mas de 10 heridos
(USGS). En Mendoza el 26 de Enero 1985 un terremoto M,, = 6.2, catastro 6
muertes con 12.500 viviendas destruidas (USGS). Estos efectos se deben
principalmente a que estas fallas rompen en superficie, cerca de centros poblados
con mala infraestructura. En el caso de Chile, si bien han habido sismos corticales
de mayor magnitud (M,, > 6) ninguno ha registrado demasiadas victimas por
encontrarse en el medio de la cordillera a mas de 40km de los centros de poblacion

masivos.

En especial en la zona centro de Chile, la FSR es una falla cortical intraplaca N-S
en el piedemonte cordillerano y que atraviesa la ciudad de Santiago, la mas
poblada de Chile (>6.000.000 ha), y que en primer orden deberia estar orientada
preferencial con la subduccién (aproximadamente son estructuras paralelas).
Estudios en afloramientos de unidades cuaternarias, indican la actividad por lo
menos Pleistocena de la falla con una cinematica inversa (Rauld, 2011). No
existen registros historicos de actividad, pero estudios anteriores aproximan su
maximo evento en magnitudes cercanas a Mw=6.3-7.5, lo que generaria un riesgo
importante para Santiago (Rauld 2011, Pérez et al. 2014, Diaz et al. 2014, Armijo
et al. 2010, Vargas et al. 2014). Un sismo de dicha magnitud, podria generar



efectos catastroficos a menos de 10km, por lo que dada su importancia, la Falla
San Ramoén (FSR) ha sido elegida como caso de estudio.

1.4 Antecedentes de peligro sismico en el area de estudio

Los estudios probabilisticos predecesores, que han seguido la metodologia de
Algermissen y Perkins (1976), concluyen que la aceleracion esperada disminuye al
alejarse de la fosa de subduccion (Barrientos, 1980; Riddell, 1992; Algermissen,
1992; Fischer et al. 2002). Esto afirma que entre mas cerca estemos de la fuente
sismogénica principal, mayor es la peligrosidad. Dadas estas observaciones, las
normativas actuales de Chile se basan en “Regionalizacion Sismica de Chile”
(Barrientos, 1980) que divide el pais en tres zonas N-S en donde las aceleraciones
son 0.4g, 0.3g, o 0.2g disminuyendo al alejarse del margen tectonico. Este
comportamiento validado por otros estudios (Riddell 1992; Algermissen, 1992;
Fischer et al., 2002) puede presentar pequefias anomalias producto de las fallas
corticales (Martin 1990), especificamente entre los 33° y 34°S. Este ultimo
resultado, no implica que las fallas corticales solo generen mayor riesgo en estas
latitudes, ya que puede estar sesgado con el nivel de deteccidn sismica, el cual es
mayor en esta zona, por tener un sesgo en la distribucion espacial de las estaciones
sismicas, que historicamente, desde 1980 a la primera década del siglo 21, han

estado concentradas en la zona central de Chile.

Recientemente, se han incorporado estudios de las diferentes fuentes
sismogeénicas, concluyendo probabilisticamente mediante la metodologia de
Lapajne et al. (2003) que las fuentes corticales siguen siendo poco importantes con
respecto a las fuentes de subduccion (Silva 2008, Leyton et al. 2010), esto
principalmente producto de su baja recurrencia. Es importante mencionar que el
andlisis probabilistico desarrollado por Lapajne et al (2003), no toma en cuenta el
periodo de tiempo que con certeza no ha ocurrido un evento, por ejemplo, la Falla
San Ramon lleva ~8.000 afios sin activarse (Vargas et al. 2014). Como fue

mencionado, un largo periodo de inactividad aumenta el peligro, ya que de
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persistir el sistema de esfuerzos que activa la falla, la estructura ha acumulado esa

energia durante todo ese periodo (p. ej. Petersen et al. 2007).

Por otro lado en base a un analisis deterministico, las fallas con largos de ruptura
mayores a ~20 km generan un mayor riesgo que el esperado para los terremotos
interplacas (Alfaro, 2011). Resultados similares a los encontrados de forma
deterministica utilizando el modelo de aceleracién kinematic fractal k™ composite
source model (Ruiz et al. 2011), en la Falla San Ramdn asumiendo que el evento
méaximo es My, = 6.9 (Pérez et al. 2013). Este tipo de analisis deterministicos, no
indagan meticulosamente en el largo de ruptura de las fallas, y por las
metodologias utilizadas no incorporan efectos de sitio, que son capaces de duplicar

las aceleraciones obtenidas en un lugar.

En base a los avances que hay en Chile en materia de peligro sismico, es evidente
que existen falencias que deben ser estudiadas con mayor profundidad,
principalmente el riesgo que implican las mencionadas fallas corticales. Dadas
estas falencias, se propone en este estudio buscar un acercamiento empirico de los
efectos que puede generar un evento cortical, dando un especial énfasis al
entendimiento de los largos de ruptura esperables para una falla, para definir con
precision el evento caracteristico, y tomando en cuenta variables como efecto de
hanging-wall, amplificacion por efectos de sitio, entre otros. Para estimar el sismo
caracteristico se utilizaron tres metodologias independientes entre si, todas
relacionadas con el nivel de alzamiento. Mientras que para estimar los efectos
producidos por el evento, se utilizo la ley de atenuacion de Chiou y Young (2014)
basada en un nutrido registro de sismos corticales en todo el mundo. A
continuacion se definiran los objetivos principales y especificos de la tesis, y cual
sera el orden de los Capitulos con el fin de tener el desarrollo de un pensamiento

I6gico que cumpla con los objetivos.
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1.5 Objetivos

1.5.1 Objetivo principal

Comprender el peligro sismico al cual se encuentra sometida la ciudad de Santiago
debido a la existencia de la Falla San Ramon, y en el proceso desarrollar una
metodologia que sea aplicable para estimar el peligro de otras fallas corticales.

1.5.2 Objetivos especificos

1) Definir los largos de ruptura caracteristicos de la Falla San Ramon, y por ende

la magnitud esperable de un sismo importante.

2) Definir la continuidad de la estructura hacia el norte y sur de Santiago.
3) Caracterizar geométricamente la Falla San Ramon.

4) Comprender la importancia sismogénica de la falla a nivel regional.

5) Definir si la falla se encuentra activa.

6) Estimar el peligro sismico en aceleracion

1.5.3 Diagrama de orden para el desarrollo de la tesis.

Para facilitar la comprension global de la tesis se generé un diagrama que resume
el desarrollo l6gico utilizado para cumplir el objetivo principal de la tesis (ver
Figura 1.2). En esta se resumen los principales sub-objetivos y las metodologias
empleadas para lograrlos. Cada metodologia es desarrollada en un Capitulo en
particular, que es mencionado en el diagrama. Para facilitar la comprension de

cada Capitulo, a continuacion se realiza un resumen de sus contenidos.

En el Capitulo 2 se describe el estado del arte tanto de la geologia de la zona como
de la FSR, ademas de incorporar un perfil de transiente electromagnético (TEM)
que sera utilizado para definir la geometria de la falla. En los Capitulos 3, 4, 5, y 6,

se desarrollan las metodologias que entregan los inputs necesarios para
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caracterizar la falla San Ramon, tanto geométrica como sismogénicamente; las
metodologias son: perfiles gravimétricos, indice de sinuosidad, Stream Gradient
Index, y sismicidad, respectivamente. En el Capitulo 7 se genera un resumen de los
resultados obtenidos en los Capitulos anteriores, con el fin de caracterizar
geométricamente la FSR. Ademas en este Capitulo, se estima el peligro sismico
asociado a esta falla utilizando la ley de atenuacion Chiou y Youngs (2014) y su

caracterizacién geométrica.

Objetivos --------- P> Metodologias ----pp» Objetivo Principal ---p- Resultados y
Conclusiones
Y
_>, CAP 3
Obj 1 Graviedad
Y
Definir los largos de
ruptura caracteristi-
cos de FSR
- > CAP 4
Obj 2 Indice de Sinuosidad
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dad de la falla hacia
norte y sur de -
Santiago.
B ' CAP 5
Stream Gradient
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tricamente a falla el sismico asociado a la . O
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~ @@

Obj 4
Comprender la
importancia sismo-
génica de la falla San

Ramén.

Obj 5
Y
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Figura 1.2. Diagrama ldgico para el desarrollo de la tesis. Los objetivos 1, 2, y 3 son discutidos
en el Capitulo 7, en la Seccion 7.2, por un tema de orden, ya que es necesario desarrollar todas las
metodologias primero y después discutir en profundidad esas caracteristicas de la falla. Los
objetivos 4 y 5 son desarrollados en el Capitulo 6. Mientras que el objetivo Ultimo de estimar el

peligro sismico (obj 6), se desarrolla en el Gltimo Capitulo de peligro sismico (Capitulo 7).
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1.6 Justificacion y alcance de tesis

Para entender el peligro sismico cortical en su cabalidad, es necesario determinar
que estructuras representan mayor riesgo para la poblacion. Evidentemente por
estar atravesando una ciudad muy poblada, la FSR es un caso primordial en el
estudio de fallas corticales. Pero es importante mencionar que la comprension del
peligro cortical no se limita a una estructura en particular, sino que el entender
cudles son las que presentan mayor sismicidad y cuales implican un riesgo
importante para las comunidades por su cercania a los centros poblados. En base a
esto se limita como objetivo de esta tesis calcular el peligro sismico asociado a la
FSR, estimando el largo de ruptura caracteristico y los efectos atenuacion que se
pueden generar en la zona. Esta estimacion estard sujeta a la capacidad de
resolucion de las metodologias empleadas para definir el largo de ruptura, y a qué
tan bien representa la realidad la ley de atenuacion utilizada. Ademas en esta tesis
se pondra en discusion la importancia sismogeénica de la FSR en el area de estudio,
y el estado de actividad de esta. Esto se realizara en base a un registro de micro-
sismicidad durante un afo, que estd sujeto a las limitaciones que implica un
registro de un afio para procesos que tienen recurrencias del orden de los 1.000 a
10.000 anos.

La variable mas directa que influye en el peligro sismico, es el sismo
caracteristico. Para definirlo existen diferentes metodologias, la mas efectiva es
tener un buen registro sismico historico, que incluya por lo menos un ciclo sismico
completo. Esto significa tener un registro que contenga mas de un periodo de
recurrencia, que para el caso de estudio supera los 8.500 afios (Vargas et al 2014).
Pero indirectamente, se puede definir el largo de ruptura de la falla, que esta
directamente relacionado con la magnitud del sismo (Wells y Coppersmith, 1994,
Somerville, 1999). De no existir efectos erosivos ni de dep6sito, las rupturas de las
fallas que se manifiestan en superficie, estarian directamente relacionadas con la

continuidad del escarpe, ya que la construccion del escarpe producida por el sismo
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caracteristico, no seria interrumpida por ningln otro proceso. En el caso de las
fallas de piedemonte es dificil atribuir la continuidad de los escarpes al
comportamiento de la falla, debido a los largos periodos de recurrencia, y las altas
tasas de erosion y depositacion producto de las grandes diferencias de energia
potencial entre la Cordillera y la cuenca sedimentaria. Aln asi, tanto la
continuidad de los escarpes en superficie, como la deformacién de la roca del
basamento, u otras caracteristicas geomorfoldgicas, permiten dar indicios de cémo
ha funcionado la ruptura de una falla historicamente. En el caso de estudio, existen
discontinuidades del escarpe en superficie (ver Figura 1.3, Rauld, 2011) que
producen una interrogante a la hora de asignar un largo de ruptura caracteristico,
ya que su discontinuidad puede ser atribuida tanto a la erosion como a la
segmentacion de la falla. Por lo tanto realizar estudios que no estén condicionados
por los efectos de la erosion es una buena estrategia para estimar el sismo

caracteristico.

El basamento rocoso bajo una cuenca sedimentaria, se encuentra sometido a una
tasa erosiva mucho menor en relacion a la superficie, debido a la cobertura
sedimentaria sobre €l. Por lo tanto una manera indirecta de ver el largo de ruptura
es observar el escarpe producido en el basamento rocoso. Una manera de realizar
esto es mediante un estudio gravimétrico, que basado en las diferencias de masas,
puede identificar la forma del basamento y como es la anomalia generada por un
escarpe de falla en profundidad. En este estudio se realizaron 24 perfiles
gravimétricos perpendiculares a la falla en promedio de 2km de largo, desde
33°15°S hasta 33°40’S. Con estos se modeld la forma del basamento rocoso para
relacionarla con la actividad de la falla. En el Capitulo 3 se describe en detalle el

experimento gravimétrico y sus resultados.

Otra manera de observar la continuidad de una falla y por tanto su largo de
ruptura, es con un analisis geomorfoldgico. La manera mas directa es mediante el

andlisis de perfiles topograficos que corten el escarpe (Rauld 2011), pero como fue
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mencionado, el escarpe del caso de estudio no es tan claro como para aseverar una
continuidad de la estructura. Por lo tanto se deben hacer analisis que permitan
tener un rango de estudio mayor que la topografia. Para esto se han desarrollado
metodologias que abarcan rangos de tiempo Pleistocenos hasta Cenozoicos, como
el calculo de Stream Gradient Index e Indice de Sinuocidad, respectivamente
(Burbank y Anderson, 2001). La primera mide el perfil topogréfico de los drenajes
sobre la falla, que estan directamente relacionados con el alzamiento (Hack, 1973,
Merritts y Vicent ,1989). Mientras que la segunda genera una relacion entre la
forma del contacto cuenca sedimentaria-frente montafioso y la traza de la falla, que
indirectamente mide la actividad de la falla ya que de ser una estructura con mucha
actividad el contacto cuenca-frente montafioso tiende a adquirir la forma de la falla
(Bull y McFadden, 1977). En este estudio se realizaron ambas metodologias
basadas en un DEM con una precision de 30m. En el Capitulo 4 y 5 se describen
en mayor detalle las metodologias y resultados obtenidos, para el indice de

sinuosidad y el Stream Gradient Index, respectivamente.

Para asignarle un riesgo pertinente a una falla, es necesario entender el rol de dicha
falla en el margen continental que se encuentra, como variables indirectas. Por
ejemplo definir su importancia energética mediante la produccion sismica, y qué
tipo de acomodo entre bloques cumple, con la cinematica del sismo. Esto significa
entender el contexto en el cual se encuentra la falla, y si estd orientada
preferentemente segun el régimen de esfuerzos predominante en la zona. De cierta
manera, este tipo de analisis nos permite identificar las fallas con mayor o menor
peligrosidad. Para poder hacer este tipo de analisis, la forma mas directa es obtener
un registro sismico lo mas completo posible (entendiendo por completitud un
registro sismico en una ventana de tiempo extenso, idealmente superior al ciclo
sismico definido por el terremoto caracteristico, y con capacidad para la deteccion
de eventos del menor tamafio posible). Con esto se puede definir primero si la falla
se encuentra activa, de presentar sismicidad, y segundo definir su importancia en

la liberacién de esfuerzos, comparando la cantidad de eventos con respecto a otras
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estructuras. En particular, para la FSR se analizara cuél es el rol e importancia de
la falla dentro del contexto Andino y para la ciudad de Santiago. Para este objetivo
se instalaron 5 sismometros de pozo a lo largo de la FSR, y se recolectaron datos
desde Marzo 2014 hasta Febrero 2015. En el Capitulo 6 se describe en detalle el

experimento sismolégico y sus resultados.
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Figura 1.3. Geologia Falla San Ramon. (Fuente: Rauld 2011)

Una vez definido si la falla esta activa, y su largo de ruptura esperada o sismo
caracteristico, se puede realizar un estudio deterministico de la aceleracion
producida en su activacion, mediante la incorporacion de una ley de atenuacion
empirica (Chiou y Young 2014). Ademas de discutir factores locales como zonas
con posibles efectos de sitio, 0 de borde de cuenca, como para el caso de estudio
serian las comunas de Maipu, Huechuraba, Quilicura, entre otras, por tener suelos
blandos Vs<300 (Leyton et al. 2010b). Estos efectos son incorporados en la ley de
atenuacion elegida en este estudio. Ademas, teniendo en cuenta la recurrencia
(9.000 + 500 afios) y el ultimo evento (8.000 afios) definido por Vargas et al.
(2014), se realizé un analisis probabilistico para diferentes periodos de retornos.
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2. MARCO GEOTECTONICO

En general en Chile, y en particular en la zona central (31°-37°S), la subduccién de la
placa oceanica (Farallon/Nazca) bajo la placa Sudamericana se ha mantenido constante
al menos desde la apertura del Atlantico en el Jurasico tardio (Mpodozis y Ramos,
1989). Esta configuracion geotectonica, en conjunto con variaciones en las velocidades y
direcciones de la convergencia ha condicionado diversos episodios de deformacion
(compresion/extension) y la depositacion de unidades volcano-sedimentarias (p. ej.
formacion Abanico o Colla-Machali). El alzamiento Andino se materializa durante los
periodos compresivos mediante el acomodo de fallas y pliegues que producen sismos
corticales, ademas de la generacion de relieve producto del volcanismo. La convergencia
actual entre estas placas tectonicas, se ha estimado en 6.5 cm/afio (Khazarade y Klotz,
2003), de lo cual aproximadamente el 10% es absorbido por el alzamiento Andino
(‘Yafiez y Cembrano, 2004).

2.1 Unidades Geoldgicas

A continuacion se describiran las unidades geoldgicas mas importantes de la zona.
Primero describiendo las unidades de roca (p. ej. formacion Abanico, Farellones),
para después entrar en la descripcion de las distintas unidades sedimentarias de la

cuenca, de gran importancia para la definicion de efectos de sitio.

2.1.1 Formacion abanico

Unidad volcanoclastica de aproximadamente 3000m de espesor entre 33°S y 35°S,
depositada sobre un basamento Mesozioco en un ambiente extensional (Charrier et
al., 2002). Principalmente tobas y brechas volcanoclasticas de colores violaceos,
purpuras y verdes (Thiele, 1980), con intercalaciones de lavas y rocas
sedimentarias. Las lavas son andesitas y riolitas, mientras que los estratos
sedimentarios son principalmente de origen lacustre (Thiele, 1980), con presencia
de areniscas (Rauld 2011). La edad de estas unidades ha sido establecida desde el

Eoceno al Mioceno inferior (Godoy et al. 1999, Charrier et al. 2002). Estos
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estratos se presentan altamente deformados (ver Figura 2.2), generando pliegues
con distintas vergencia (Charrier et al. 2002).

Figura 2.1. Geomorfologia de los Andes centrales. En rojo se enmarca el area de estudio.

2.1.2 Formacion Farellones

Unidad volcanica bien estratificada, que se encuentra sobre la formacion Abanico,
de baja deformacidn, corresponden principalmente a edades Miocenas (Thiele,
1980, Charrier et al. 2002). Se diferencia notoriamente de la formacion Abanico,
por una discontinuidad angular. Ya que la formacién Abanico se encuentra
plegada, mientras que la formacion Farellones es principalmente recta levemente
sinclinal (ver Figura 2.3). Estas diferencias angulares se hacen mas notorias en

ciertas partes puntuales, como en el estero Arrayan (Rauld, 2011).



19

Tiene un espesor maximo de 2500m en el cordon del Quempo. Pero su espesor
varia a lo largo de su extensién, principalmente debido a que es una formacién

volcéanica, en donde antiguos edificios volcanicos, diques, e intrusion de filones

generan diferencias en la cantidad de material depositado y su forma (Thiele,
1980).

Figura 2.2. Formacion Abanico, unidad volcano-sedimentaria plegada.

Figura 2.3. Formacion Farellones. Rocas volcano-sedimentarias subhorizontales.
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2.1.3 Franja de Intrusivos del Mioceno

Corresponden a rocas intrusivas de caracter granidioritico que intruyen a la
formacion Abanico (ver Figura 2.4). Su rango de edad varia entre los 20 y 18 Ma
(Fock, 2005). Destacan el Plutdn La Obra, que es de gran interés para este estudio,
ya que se encuentra en el piedemonte de la depresion central al sur del rio Maipo,
en Pirque. También pertenecen a esta unidad el Plutén San Francisco (parte

superior del rio San Francisco) y el Pluton San Gabriel (Thiele, 1980; Kurtz et al.,
1997).

Figura 2.4. Afloramiento del intrusivo San Gabriel. En negro se ve la estratificacion de la
formacion Abanico, en amarillo una zona con metamorfismo de contacto asociado al ascenso del

Plutdn, y en blanco el Plutén San Gabriel exhumado.

2.1.4 Sedimentos Aluviales-Fluviales Antiguos (Conglomerados Nedgenos)

Depésitos aluviales afloran localmente en el cerro Calan, Apoquindo, Los Rulos y
bajo la quebrada de Macul. Esta unidad sedimentaria estd compuesta por gravas
fluviales en su parte inferior, con imbricacion que sugiere un aporte del rio
Mapocho. En su parte superior se observan intercalaciones de flujos detriticos con
niveles de arena, gravillas y limo. (Rauld, 2011). En ciertas zonas estos estratos se
encuentran cortados por la FSR, basculando la estratificacion contrapendiente (ver
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Figura 2.5). Estos depositos han sido ubicados temporalmente entre el Pleistoceno
inferior a medio, en base a las edades relativas de los depositos sedimentarios de
esta zona (Rauld, 2011).

Figura 2.5. Sedimentos aluviales con manteo contrapendiente en el cerro Apoquindo. EI manteo
natural de los estratos deberia ser hacia el oeste, ya que la cuenca de Santiago pierde altura hacia el

mar (poniente).

2.1.5 Ignimbritas de Pudahuel

Estrato de cenizas de mas de 20m de potencia que se intercala con arenas y gravas.
Se presenta tanto en la zona poniente y norponiente de Santiago en las comunas de
Maipu, Pudahuel como en el piedemonte de la Cordillera Principal, aledafios al rio
Maipo. Constituyen una unidad de cenizas con presencia de pdémez y liticos,
asociadas a la erupcion del Maipo hace 450 + 60 Kyrs (Stern et al., 1984). En base
a sus propiedades geotécnicas, han sido descritas como suelos blandos, por lo tanto
como un suelo con posibles efectos de sitio (Leyton et al. 2010b), lo que se

reafirma con lo sucedido para el terremoto del Maule 2010.

2.1.6 Sedimentos fluviales de la cuenca de Santiago

También conocidas como las gravas de Santiago, son sedimentos principalmente
fluviales. Corresponden a una intercalacion de gravas arenosas de compacidad alta
a media, con un predominio de materiales gruesos (ver Figura 2.6). Se encuentran
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en gran parte de Santiago, y estan relacionadas con el transporte de material bajo
condiciones de alta energia, principalmente de los rios Mapocho, Maipo y Clarillo
(Leyton et al. 2010b). Este suelo, dada su compacidad media a alta, representa un

buen material de fundacion.

Figura 2.6. Gran estrato de gravas fluviales observables en una fundacion de un edificio en

Santiago centro (Foto obtenida de apuntes del curso Mecanica de Suelos Avanzada del profesor

Ramon Verdugo).

2.1.7 Sedimentos Lacustres

Depésitos de limos y arcillas, finamente laminados, en la zona norte de Santiago.
Estan relacionados con la presencia de un paleo-pantano o un ambiente lagunar.

Estos suelos se caracterizan por tener una mala respuesta sismica, dado su bajo Vs.
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Para el terremoto de 2010 se registraron varios edificios dafiados en zonas con este

tipo de suelo (Junemann et al. 2015).

2.1.8 Sedimentos aluviales de piedemonte

Corresponden a bloques, gravas, arenas, limos y arcillas, relacionado con el
transporte detritico desde las altas cumbres de la cordillera principal hacia el mar.
En general, se observa una mala seleccion, que ademas presentan clastos
angulosos a subangulosos. Estos depositos se generan por la circulacion de flujos

aluviales temporales que arrastran el material de la Cordillera hacia el valle en la

época de lluvias (ver Figura 2.7).

Figura 2.7. Frente cordillerano de Santiago. En amarillo una aproximacion de los conos aluviales

del piedemonte.

2.2 Historia Geologica

Dentro del margen Andino, limitado a la zona de estudio se presentan dos grandes

regimenes tectonicos, la primera desde el Eoceno medio hasta Oligoceno (48-23



24

Ma) donde prevaleci6 un régimen extensional, generando fallas normales de alto
angulo (Charrier et al. 2002). La existencia de estas fallas produce un ambiente de
bajo relieve que permite el desarrollo de cuencas, donde acumulan depdsitos
sedimentarios y volcéanicos. Un ejemplo de este tipo de cuenca son las formaciones
Abanico y Farellones.

El segundo régimen tectonico importante que ha sido identificado en la zona, es el
actual. Este corresponde a un régimen compresivo desarrollado desde el Mioceno
(hace 23 Ma.), que ha generado la reactivacion de las fallas normales desarrolladas
con anterioridad, con una cinematica inversa (p. ej. Falla El Fierro, Falla Pocuro).
Esta etapa de la tectonica Andina ha potenciado la formacion de la Cordillera

principal, alzdndose hasta los 6.900m.s.n.m en la cumbre Aconcagua.

Durante estos diferentes periodos tectdnicos, la actividad magmatica ha sido
episodica. Estos cuerpos intrusivos son de edades variadas, desde Oligoceno a
Mioceno (Wall et al. 1999), observando una migracion del arco magmatico hacia
el este desde el Mioceno. Dado el alzamiento Andino durante el Mioceno superior,
los plutones mas jovenes se encuentran exhumados (ej. Plutén la Obra, la Gloria,
etc) como se observa en la Figura 2.8. El arco magmatico actual se encuentra en la
divisoria de aguas entre Chile y Argentina (ej. volcan Tupungato, Maipo, San

José), lo que también es una evidencia de la migracion del arco hacia el este.

Por otro lado, la historia geoldgica de la cuenca de Santiago tiene diferentes
episodios de depositacion. Los principales procesos que aportan a la depositacion
de sedimentos de esta cuenca, son el transporte fluvial de los rios Maipo, Mapocho
y Clarillo; y los flujos aluviales desde el frente cordillerano. Las unidades fluviales
predominan entre los rios Mapocho y Maipo, mientras que los depdsitos aluviales
se encuentran cercanos al frente montafioso. En la zona norte, es usual encontrar
estratos de arcilla o limo, por lo tanto estan asociados a un proceso lacustre. Hoy
en dia aln existen zonas que en épocas de lluvia son inundadas formando pantanos

temporales. Ademas se han identificado cenizas provenientes de la erupcién del
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Figura 2.8. Interaccion entre las formaciones principales de la zona. En amarillo intrusivos

Miocenos exhumados por el alzamiento Andino. En verde la formacion Abanico volcano-
sedimentaria Eoceno-Mioceno inferior, que se encuentra plegada. En rojo la formacién Farelllones,

rocas volcano-sedimentarias Miocenas poco plegadas.

volcan Maipo, al norponiente de Santiago. Estos procesos gobiernan la formacion
de la cuenca actual. La distribucion espacial de las diferentes unidades se observa

en la Figura 2.9.

Con respecto al régimen tectonico proliferante actualmente en la zona Farias et al.
(2010) y Armijo et al. (2010) han propuesto distintos esquemas de deformacion
cortical, y representan los trabajos mas actuales que indagan en la neotectonica del

area de estudio.

Armijo et al. (2010) generd un perfil a los 33.5°S, basado en las observaciones
geoldgicas y geofisicas del lugar. Realiz6 un andlisis geomorfoldgico entre 33 y
34°, complementado del estudio de los escarpes de la falla San Ramén (FSR), para
esto se baso en el levantamiento de imagenes satelitales y estudio de campo. Farias

et al. (2010) hizo un analisis de la sismicidad del lugar, basado en siete sismome-
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tros de la U.de Chile entre 1980 y 2004, con una base de datos de 23.449 eventos.

Para encontrar los hipocentros usé el programa HYPOINVERSE, con nueve

modelos de velocidad de onda 1-D basados en Thierer et al. (2005). Y ocupd los
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Para Farias et al. (2010) la mayor parte de la sismicidad esta relacionada con la
falla el Fierro en el centro de la Cordillera, la cual mantea hacia el oeste. También
define la zona de contacto placa Nazaca-Sudamericana con un angulo aproximado
de 24.7°. El acortamiento cortical es generado por una mega-falla inversa que
mantea hacia el oeste, generando un acortamiento de ~8km en frente oeste de la

Cordillera y de ~70km en la parte este desde el Mioceno a la actualidad.

Armijo et al. (2010) afirma la existencia de una doble convergencia basada en la
presencia de la falla el Fierro al este de la cadena volcanica, e infiere la existencia
de las mismas estructuras en el frente Este de los Andes. En la frente Oeste, se
encuentra una secuencia de varios pliegues anticlinales y sinclinales que Armijo et
al. (2010) relaciona con pliegues por propagacion de falla inversa, siendo su motor
principal un bulldozer producido de este a oeste, generando una mega-falla inversa
a ~10km de profundidad que mantea hacia el este, contrario a lo descrito por
Farias et al. (2010).

Existen conclusiones indudables, como que la corteza actualmente esta dominada
por un acortamiento E-W que genera fallas inversas y un alzamiento de la
Cordillera central. La discrepancia principal entre estos articulos recae en el
manteo de la mega falla a ~10km de profundidad que propicia el enjambre de
fallas inversas que acorta la corteza, y es importante definirla bien para entender
cudles son las fallas mas propensas a tener actividad. En la hipotesis de Armijo et
al. (2010) se desprecia un enjambre de sismos a 30km de profundidad cercanos a
Santiago, que Farias explica coherentemente con los mecanismos focales
obtenidos por Leyton et al. (2009) dando a entender que estos sismos son
productos del deslizamiento de esta mega-falla. Estos mecanismos focales no

concuerdan con la mega-falla propuesta por Armijo et al. (2010).

Por otro lado Farias et al. (2010) no define con claridad los planos de ruptura de
las fallas inversas superficiales relacionadas con FSR, dada la inexistencia de una

tendencia notoria en la sismicidad, mientras que Armijo et al. (2010) es capaz de
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definir cualitativamente su manteo por las pendientes de los pliegues. De esta
forma es evidente que existen discrepancias en el modelo tecténico dominante en
la zona, y por ende cuales son las estructuras mejor orientadas para liberar la
energia cumulada por el acortamiento E-W.
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2.3 Sismicidad cortical en Chile central

En Chile las fallas corticales se manifiestan en el alzamiento de la cordillera,
circulacion de fluidos, entre otros fendmenos. En especifico, en la zona central de
Chile la sismicidad cortical se separa en dos grandes tipos; el 1°° relacionado con
la sismicidad en la parte oeste de la placa sudamericana, cercana a la fosa, la cual
se manifiesta como eventos cosismicos de caracter normal, que se reactivan por el
rebote elastico de la corteza después de producido el sismo de subduccién, como
por ejemplo la falla Pichilemu reactivada después del terremoto del Maule
(Barrientos, 2010), también pueden reactivarse con mecanismos inversos en el
periodo intersismico. EI 2% tipo se concentra en la cordillera de los Andes,
relacionado con el alzamiento de la cordillera, la generacion de conductos
magmaticos que producen el volcanismo en el arco Andino, y para ciertas latitudes
el acomodo de la convergencia paralela a la fosa (ej. Teno 2004). Para observar los
mecanismos focales esperables para cada tipo de evento cortical se puede observar
la Figura 1.1. En este estudio se dio énfasis a la sismicidad en los Andes,
simplemente por centrarse en la FSR. Como Santiago, existen una gran cantidad
de ciudades en el piedemonte Andino, como por ejemplo Mendoza, Arequipa,
Salta, Santa Cruz de la Sierra, Los Andes, San Fernando, por lo que la
metodologia planteada en este estudio podria ser aplicada a cualquiera de estas
ciudades en Sudamérica, y muchas mas a nivel Mundial. Una recopilacién de la
sismicidad producida en la cordillera de los Andes acotada a la zona de estudio
(ver Figura 1.1) muestra las cuatro grandes zonas de sismicidad de Este a Oeste; 1)
tras-arco, sismicidad mas al este de la cadena de volcanes (arco magmatico actual)
mayoritariamente de mecanismos focales inversos, y con una manifestacion
geomorfoldgica evidente. Ejemplo de fallas de este tipo son el sistema de fallas de
la Carrera, o sistema Blanquitos en Argentina; 2) arco-magmatico y/o frente de
deformacién Andina, la zona donde se concentra la mayor cantidad de sismicidad,
y que esta relacionada con altas tasas de flujo caldrico y un menor espesor elastico

(Tassara y Yafiez, 2003), generando la cadena volcéanica actual. Ejemplo de fallas
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de este tipo son la falla El Fierro en Chile; 3) piedemonte, como un posible back-
trust del alzamiento andino (Farias et al. 2010) generando estructuras como la FSR
o la Falla Pocuro; 4) sismicidad en la depresién central, principalmente alineada
con estructuras NE, y otras con mecanismos inversos a 30km de profundidad
(Leyton et al., 2009). Un analisis mas profundo de la sismicidad registrada y su
distribucion se realizara en el Capitulo 6, en las Secciones 6.2.3y 6.2.4.

2.4 Falla San Ramon

La FSR ha sido estudiada desde diversas perspectivas, en este resumen se
mostraran las principales conclusiones de los trabajos previos. Ademéas se
presentara un perfil del método geofisico transiente electromagnético (TEM)
efectuado como parte de esta tesis para caracterizar geométricamente la falla
(Seccion 2.4.1).

El analisis de imagenes satelitales, DEM de alta resolucién y perfiles topograficos
con GPS diferencial, ayudaron a definir la traza de la falla presentada en la Figura
1.3. Los estudios realizados (Rauld, 2011, Armijo et al. 2010) han permitido
definir una cinematica principalmente inversa con vergencia hacia el oeste, cuya
manifestacién en superficie representa en el limite de la depresion central y la
cordillera principal. En la zona central de la cuenca de Santiago, la falla genera un
escarpe en superficie que es identificable en perfiles topogréaficos (Rauld, 2011).
Hacia el sur en la comuna de Pirque, y al norte, en las comunas de Chicureo,
Quilicura, Colina, no ha sido estudiada en profundidad, algo que este estudio se
plantea como objetivo. El afloramiento mas evidente de la falla se encuentra en el
cerro Apoquindo, por Av. General Blanch, donde se observan tres unidades
principales (Rauld, 2011), ver Figura 2.11. Al NE sedimentos Pleistocenos
basculados contra la pendiente natural de la cuenca. Al centro una discontinuidad
de sedimentos finos con presencia de vetillas blancas con dos orientaciones
preferenciales. Al SW sedimentos fluviales con clastos grandes redondeados, mal

seleccionados, y que presentan una imbricacién que sugiere la horizontalidad de
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Figura 2.11. Afloramiento en el cerro Apoquindo, se observan las unidades principales

identificadas. 1) Sedimentos aluviales basculados contra pendiente. 2) Sedimentos finos con

vetillas blancas. 3) Sedimentos fluviales con imbricacién horizontal, hacia el oeste.

los estratos actuales en esta unidad con respecto a la tasa de convergencia de esta
falla, se ha estimado en base a las ignimbritas de Pudahuel, que se encuentran
tanto en el blogue colgante como el yacente de la falla. Estas ignimbritas como fue
mencionado han sido datadas con zircones en 450.000 afios. Las diferencias de
altura entre el bloque colgante y yacente de mas de 60m, indican una tasa de
alzamiento mayor a 0.13mm/afio (Armijo et al. 2010). Estudios de paleosimologia
en una trinchera demuestran el desplazamiento de por lo menos dos eventos en los
Gltimos 17-19 kyrs (Vargas et al. 2014). EI desplazamiento acumulado contando el
plegamiento de los estratos, se estima en 9.7 £ 1.2 m, lo cual significa una tasa de
deformacién de 0.45-0.64 mm/afios. La incorporacion del plegamiento de los
estratos duplica el desplazamiento generado en la falla (Vargas et al. 2012, Vargas
et al. 2014).
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Por otro lado el sismo méaximo que ha sido estimado para la falla San Ramodn
puede ser muy variado. Si los segmentos que han sido identificados en superficie
actuan por separado la magnitud esperable de un evento es M,,=6.3 (Rauld, 2011).
Analizando segmentos de 15km de largo, con un ancho similar, y desplazamientos
entre 1y 4m, la falla puede generar eventos de My= 6.6 a 7.0 (Armijo et al. 2010).
Desde una vision conservadora, se puede asumir que esta falla tiene un
comportamiento listrico, y que rompe en todo su largo, con un ancho que puede
llegar a los 30 — 40 km (Armijo et al. 2010). En base a estos supuestos la falla
puede generar eventos de M,=6.9 a 7.4. Este punto sera tratado con mayor
profundidad en el Capitulo de peligro sismico.

2.4.1 Perfil TEM en sector de Universidad Adolfo Ibafez (Fuente: Propia)

Con el objetivo de obtener un perfil geologico de la falla San Ramon, y su
geometria en profundidad se llevdo a cabo un estudio TEM en un perfil
perpendicular a la falla en terrenos de la Universidad Adolfo Ibafiez, donde el
escarpe en superficie se encuentra bien mantenido. Este método geofisico permite
cuantificar la conductividad eléctrica en profundidad. Su operacién esencial consta
de emitir un pulso de corriente mediante la circulacion de electricidad por un cable
(loop transmisor/campo primario). Este campo primario induce un campo
electromagnético secundario en el suelo. Luego de un tiempo de transiente, se
alcanza el equilibrio de la induccion eléctrica en el suelo. El tiempo que se demora
en restablecerse el equilibrio eléctrico, estd directamente relacionado con las
propiedades resistivas eléctricas de los estratos del subsuelo, y se registra
instrumentalmente como un decaimiento en voltaje. Una descripcion mas detallada
de la metodologia TEM utilizada escapa de los alcance de esta tesis, y se describe
en textos de geofisica de exploracion (ej. Telford et al., 1990). Una vez obtenidas
estas curvas de voltaje v/s tiempo, se realiza una inversién 1-D independiente en

cada medicion.
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El equipo utilizado para este experimento es FASTSNAP de la Pontificia
Universidad Catdlica. Este equipo permite generar pulsos eléctricos de hasta 20 A,
y registrar una amplia gama de frecuencias (desde 10®° a 10? [milisegundos]). La
inversion de las curvas de decaimiento se realizd6 mediante el software Tem-
processing 1.0 y Model 3.0, el cual se asume la existencia de capas planas. Una
vez obtenido todos los perfiles de resistividad v/s profundidad de cada medicion,
se generd un perfil en el programa Geosoft-Oasis, el cual interpola los puntos para
obtener una Seccion de resistividad 2-D.

El perfil efectuado consto de 24 estaciones cada una con dos loop de transmision,
uno de 25m x 25m, y otro de un cable de 4 hebras de 25m x 25m que simula un
loop de 50m x 50m para solucionar los cuerpos mas profundos. El loop receptor
siempre fue de 5m x 5m en el centro del arreglo. La ubicacion espacial del perfil
medido se presenta en la Figura 2.12, donde se marca el perfil realizado se indican
la numeracion de algunas de las estaciones TEM medidas. Los resultados de la

inversion y su respectiva interpretacion se presentan en la Figura 2.11.

En esta Seccion TEM se pueden identificar 6 unidades principales, cuatro
sedimentarias y dos de roca: I) Sedimentos cuaternarios muy resistivos, asociados
a una unidad con grandes bolones que son observables en superficie, y que son
caracteristicos de un cono coluvial; espacialmente esta unidad se encuentra en y
bajo el escarpe de falla. 1) Sedimentos cuaternarios relativamente secos, en el
blogue yacente de la falla. 111) Sedimentos cuaternarios relativamente hiumedos
con respecto a la unidad I1, y que se encuentran en el blogque colgante. 1) Roca de
basamento resistiva, por lo tanto relativamente sana. V) Roca muy conductora, con
valores asociables a roca muy fracturada con percolacion de fluidos. VI) Roca o

sedimento conductor posiblemente asociado a arcillas hidrotermales.

La resistividad de la unidad V es bastante peculiar dados sus bajos valores (hasta
0.4 ohm-m). Esta baja conductividad en roca, explicada como roca fracturada

probablemente esté relacionada con nucleos de falla. Los nicleos de falla que se
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indican los escarpes observables en superficie.

encuentran hacia el Este tienen valores del orden entre 5-10 ohm-m, interpretados
como una zona de roca fracturada que contiene agua con iones. Mientras que los
nucleos del Oeste tienen resistividades que van desde los 0.5 a 1 ohm-m; la Unica
forma de explicar estos valores, es con presencia de aguas hiper-salinas tipicas la
circulacion de fluidos hidrotermales. Esto sugiere que las trazas de falla mas al
Este absorben el agua metedrica que percola por los sedimentos hlimedos, y que es
calentada al ingresar a la tierra por estas zonas de debilidad, y vuelve en los
ndcleos mas al Oeste como una manifestacion hidrotermal. Claramente esta

interaccion, aunque se pueden identificar dominios discretos, no deben ser
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procesos totalmente separados, por lo tanto las zonas con posible presencia de
aguas hidrotermales también tienen un porcentaje de mezcla con las aguas
metedricas de la superficie. Por Gltimo, los planos de ruptura de la FSR son méas
que los escarpes observables en superficie, lo que sugiere un retroceso, union o

erosion de escarpes.

Los resultados obtenidos en este perfil TEM, serdn importantes para la
caracterizacion geométrica de la falla, realizada en el Capitulo 7. También por la
observacion de varios escarpes de falla en profundidad, servira para interpretar los

perfiles gravimétricos del Capitulo 3.
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3. GRAVEDAD

El método de gravedad permite identificar excesos o defectos de masa en la corteza
terrestre. Para esto se mide el campo potencial de aceleraciones ejercido por la masa de
la Tierra. En promedio la Tierra posee una aceleracion de 980600mGal, y las pequefias
diferencias del orden de 0.05% - 0.0001% explican las anomalias en la corteza. Los
defectos o excesos de masa corticales tienen varias explicaciones y responden a
diferentes fendmenos: compensacion isostatica de un ordgeno, afloramiento de un
yacimiento de hierro, o la presencia de una cuenca sedimentaria, entre otros. En especial
para una cuenca, los sedimentos que la rellenan tienen una densidad menor que el
basamento que la contiene, ya que se encuentra menos compactada que la roca caja
(Telford et al. 1990). Entonces, una cuenca es un defecto de masa, que genera una
anomalia gravitacional negativa. Mientras que los altos topograficos en el basamento de
una cuenca, generan una aceleracion de gravedad mayor que los bajos topograficos, por
ser un exceso de masa en relacion a su entorno. Estas caracteristicas, hacen que sea usual
ocupar el método de gravedad para inferir la forma de contacto basamento-cuenca,
dejando observar manifestaciones geomorfologicas no expuestas en superficie (p. ej.
Bashkara y Ramesh, 1990; Barbosa et al., 1999; Yarez et al., 2015).

En el caso de las fallas superficiales, es posible utilizar esta herramienta geofisica para
detectar los defectos o excedencias de masa asociados a la deformacion que genera una
falla. Para entender como una falla puede generar anomalias de masa en la tierra, es
necesario introducir algunos conceptos relacionados con la cinematica de las fallas. Las
fallas producen deslizamiento relativo entre los blogues que la componen, esto es
conocido como una fendmeno constructor de paisaje y es llamado alzamiento de la roca
0 bedrock uplift (Burbank y Anderson, 2001). En la construccion de paisaje en general
también influyen otras variables, como la erosién, depositacion, y compactacion, como

lo explica la Ecuacion 3.1.

Alzamiento Superficial = Alzamiento de Roca + Depositacion - Compactacion — Erosion
(3.1)
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Esta Ecuacién puede ser aplicada a cualquier plano, indistintamente donde se encuentre,
por lo que se puede utilizar en el plano que se genera en el contacto basamento-cuenca.
Bajo una cuenca sedimentaria casi no existe erosion, los efectos fluviales son nulos al no
estar en contacto directo con las aguas lluvia o flujos de rios. Algo similar ocurre con
todos los procesos erosivos propios de la superficie, como la erosion glacial o edlica.
Tampoco existen los efectos de erosion gravitacional tipicos de los conos coluviales, ya
que el basamento se encuentra compactado por la cuenca. Por lo tanto la Gnica erosion
efectiva, es la generada por el curso de aguas subterraneas, que es ostensiblemente
menor que los flujos en superficie, por ejemplo 0.25 mm/yr para el rio Maipo (Carretier
et al. 2013). La depositacion en este contacto también es inexistente, porque la
depositacion de sedimentos se produce en la superficie y no cambia en absoluto el plano
basamento-cuenca. Por ultimo, la compactacion en el basamento, generalmente es
despreciable frente a las tasas de alzamiento en roca (Burbank y Anderson, 2001), lo que
estd fundado en la alta rigidez de una roca sana. Por lo tanto, el Gnico proceso relevante
en la generacion de paisaje en el plano de contacto cuenca-basamento, es el alzamiento
de la roca (Ecuacion 3.2). Lo que significa que la geomorfologia de este contacto
depende Unicamente del alzamiento acumulado durante la depositacion de la cuenca y de

su topografia inicial.

Alzamiento de plano cuenca-basamento = Alzamiento de Roca (3.2)

Para el caso de estudio es muy util ocupar este método geofisico, ya que seremos
capaces de observar la manifestacion del alzamiento en roca producto de una falla, sin
estar condicionados por las altas tasas erosivas caracteristicas de los orégenos activos.
Ademas, aplicar el método de gravedad nos permite observar el alzamiento en roca para
un periodo de tiempo mucho mayor que lo que se observa en superficie, ya que esta
generacion de paisaje esta acumulandose desde la formacion de la cuenca sedimentaria,
en este caso Holoceno-Pleistoceno (Rauld, 2011). Por lo tanto podemos obtener tasa de

alzamiento integrada por un periodo largo de tiempo.
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3.1 Metodologia

Se realizaron 23 perfiles gravimétricos perpendiculares a la falla (E-W) para
observar la existencia de deformacion en el basamento rocoso (ver Figura 3.1).
Estos perfiles tuvieron largos variados, desde 2 a 3 km, con mediciones cada 200
m alejados del escarpe, y en la zona del escarpe cada 100 m. Se ocupd un
gravimetro Scintrex CG-5 capaz de obtener una medicion con un error menor a 0.1
mGal. Para obtener la posicién de cada medicion se utilizé un GPS diferencial
Trimble-R4, ya que errores en la atura pueden generar diferencias importantes en
los resultados. Se aceptaron los datos con errores de altura menores a 30 cm para

asegurar un margen de error gravimétrico menor al 0.1 mGal.

Se concatenaron los datos obtenidos por el GPS con los del gravimetro
comparando la hora de medicién. Una vez unidos, se procesaron los datos en el
software Oasis-Montaj, realizandose las correcciones pertinentes para eliminar los
efectos producto de cuerpos no relacionados con el problema (ver Seccion 3.2). Se
modelé la Anomalia de Bouguer como cuerpos sedimentarios que interfieren la
continuidad del basamento, mediante el uso del software ModelVision. La
densidad de los sedimentos ocupada pseq = 1950 kg/m® y del basamento proca =
2600 kg/m® fueron obtenidas de Bosh (2015) coherentes con los valores promedios
en la literatura (Telford et al. 1990).

3.2 Correcciones

Una vez medidos los datos con el gravimetro, debemos realizar una secuencia de
correcciones para obtener solamente las anomalias que representan la deformacion
de la roca bajo la cuenca. Las correcciones pueden separarse en dos grandes
grupos, las correcciones temporales, relacionadas con variaciones que hay en una
medicion dependiendo del dia y hora en la que se mide; y las correcciones por
masa, relacionadas con la eliminacion de los cuerpos densos que generan
anomalias no relacionadas con la actividad de la falla, por ejemplo la masa

terrestre, la topografia aledafia, etc.
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Figura 3.1. Perfiles de Gravedad en el rea de estudio. En negro la traza de la FSR propuesta por
Rauld (2011). El mapa geoldgico de fondo se basa en (Fernandez, 2003) y Sernagiomin 1:1000000.

3.2.1 Correccion por marea (Temporal)

Dentro del dia existen variaciones de gravedad debido a la atraccion gravitacional
de la Luna y el Sol, siendo la Luna la m&s importante por su cercania. Para
eliminar dicho efecto ocupamos un dato que nos entrega el gravimetro llamado
ETC, que contiene el valor en mGal que genera la atraccion de estas masas. Para la
correccion se usa la Ecuacion (3.3).
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Icormarea — Yobs — ETC (3.3)

3.2.2 Correccion por deriva instrumental (Temporal)

A pesar de utilizar un instrumento muy preciso, que procura controlar la mayor
cantidad de factores posibles con el fin de minimizar los errores por los cambios
de rigidez del resorte, no se logra controlar todas las variables. Por lo tanto para
medir el error inherente del equipo, llamado deriva instrumental, se realizan dos
mediciones en una estacion base, una al comenzar las mediciones y otra al

terminar, para definir una recta que simboliza como varia una medicion durante un
dia (Figura 3.2).

Gravedad [mGal]

Gravedad [mGal]
N N
O O
wv v
v wn
~ o]

17 20
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Figura 3.2. Correccion de deriva instrumental. A la derecha como se crea la recta de

deriva instrumental tedricamente. A la izquierda, la recta obtenida para el dia 20 de Diciembre de
2013.

Una vez obtenida la recta, se la restamos a la gravedad ya corregida por marea:
y(@) =mt+n
Gcor_p; = Ycormarea — €V OVDeriva Intrumental
Geor p; = Gobs — ETC —y(t) (3.4)

3.2.3 Correccion por forma de la Tierra (Masa)

Como solo queremos obtener la anomalia de gravedad producto de la cuenca, no

nos interesan los efectos producidos por la masa de la tierra promedio, por lo tanto
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debemos restarle a nuestra gravedad observada, la gravedad de la tierra perfecta
sin anomalias. Para esto existen distintos modelos de geoides, que segun la
posicion en el planeta nos entregan un valor de gravedad teérico. Dichos modelos
toman en cuenta que la forma de la tierra no es una esfera perfecta, y ademas la
existencia de una aceleracién centripeta producto de la rotacion de la tierra en
torno a su mismo eje. En nuestro caso ocupamos la Ecuacion de “World Geodetic
System 1984” (WGS84), con € = latitud en grados:

140,00193185138639sin26

9ieo () = 9,7803267714 (1-0,006694379990135in26)

(3.5)

Para eliminar los efectos de masa producto de la forma de la tierra se ocupa la

Ecuacion 3.6. Jeorra; = Gobs — ETC = y(t) = greo  (3.6)

3.2.4 Correccion de Aire Libre (Masa)

Ademas del efecto de las masas del geoide, tenemos que tomar en cuenta que en
los puntos donde medimos hay una cierta distancia hacia ese geoide. Como el
geoide esta calculado al nivel del mar, esta distancia es la altura sobre el nivel del
mar de la medicidn. Dicha altura afecta al parametro “r=radio” en la ecuacion de
atraccion de dos cuerpos densos definida en la mecanica Newtoniana y también

genera un efecto que es necesario corregir. Para esto se utiliza la Ecuacion 3.7b.

gar = —0,3086h conh=m.s.n.m (3.7a)

Ycorry; = Yobs — ETC — :V(t)_gteo — Ydai (3.7b)

3.2.5 Correccion de Bouguer (Masa)

Una vez eliminado el efecto de las masas de la tierra, debemos eliminar la masa
gue se encuentra por sobre el geoide pero aun continua siendo una masa conocida,
que no es de nuestro interés. Para esto se realizan dos procesos, Bouguer simple y
Bouguer completo, el primero contempla la eliminacion de dicha masa como una

aproximacién a una placa infinita de una densidad dada, y que genera una
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gravedad vertical igual a g = 2nGph, con G la cte de gravedad (6.67384*10™!
Nm?/kg?®), h la altura sobre el nivel del mar y p la densidad promedio de la

corteza, en este caso se utilizd p = 2670 kg/m® (Yafiez et al. 2015).

Esta aproximacion es bastante buena siempre y cuando el relieve sea plano, es
decir en el centro de la cuenca. Pero en otros casos donde el relieve varia mucho,
como en el piedemonte o en la cordillera, se debe hacer una segunda correccion
por topografia (Bouguer Completo), la cual calcula la influencia de las masas que
se encuentran en el relieve por sobre o bajo la placa infinita planteada en la
correccion de Bouger simple, incluyendo asi la topografia en su totalidad (Telford
et al. 1990). Para este trabajo se utilizo6 un DEM con definicion de 30m y se
calculd la correccion Bouguer completa, mediante el software Oasis. El resultado
final de esta correccion sumada a las anteriores, es conocido como Anomalia de
Bouguer (Telford et al. 1990).

Anomalia de Bouguer = gcorr a1 — 9bouger

gcompleta

CON Gpouger = 0
gsimple

Anomalia de Bouguer = g,ps — ETC — y(t) ~Yteo — 9ar — YBouguer (3.8)

3.2.6 Tendencia Regional

La tendencia regional busca eliminar los efectos producto de anomalias que no
estan relacionadas con lo que se desea estudiar, como la compensacidn isostatica,

cambios litolégicos en el basamento, entre otros.

En los cordones montafiosos, el espesor de la corteza es mayor bajo el orégeno que
su alrededor, como en el caso de los Andes (Tassara y Yafiez, 2003). Esto se debe
a la compensacidn isostéatica cortical, que domina las longitudes de onda mayores

(regionales). Empiricamente esto se observa, que la Anomalia de Bouguer
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perpendicular al or6geno tiende a disminuir a medida que se acerca a la cordillera,
en el caso de Chile, disminuye hacia el Este. Este comportamiento tiene longitudes
de onda de decenas de kilometros, mucho méas grandes que las anomalias
generadas por la actividad de una falla, que tienen longitudes de onda de cientos
de metros a unos pocos kilometros en casos extremos. Por lo tanto es necesario
eliminar este efecto, para tener unicamente la anomalia gravitacional generada por

el desplazamiento o deformacién en la FSR.

Existe otro factor local influyente en la medicion de gravedad, relacionado con las
diferencias litoldgicas cercanas a las mediciones. Un cambio litoldgico puede
significar un cambio de densidades en la corteza, que genera una anomalia
gravitacional. Un ejemplo de esto, es la anomalia generada por la cuenca
sedimentaria, y otro, la producida en el contacto entre unidades Intrusivas con
Volcano-Sedimentarias. Las diferentes unidades tienen densidades que varian
entre p = 1800 — 2100 kg/m® para los sedimentos y 2300 — 2800 kg/m® para las
rocas (Yafez et al. 2015), estas generan anomalias de segundo orden que también
es necesario eliminar. Como se desea observar la deformacion en el basamento,
tenemos que eliminar los efectos gravitacionales tanto de la cuenca sedimentaria,
como las producidas por el contacto de diferentes unidades en el basamento. Por
ejemplo los intrusivos del Mioceno, como la Obra, con la Formacién Abanico en
el sur de la zona de estudio (ver Figura 3.1). La amplitud de estas anomalias esta
relacionada con las diferencias de densidades entre las diferentes formaciones, y la
longitud de onda esta directamente relacionada con el tamafio de cada unidad y el
contacto entre ellas. Para el caso de la cuenca, la amplitud es grande por tener un
Ap ~ 0.7 kg/m® y las longitudes de onda puede ser kilométrico en los bordes (tiene
mayor curvatura), y de decenas de kilometros en el centro de la cuenca (la cuenca
se aplana). Para el caso de las diferencias litologicas en el basamento, las
amplitudes son bajas, porque interactGian intrusivos Miocenos ( p = 2630 kg/m®)
con la formacién Abanico (p = 2620 kg/m®) (Bosh, 2015), que corresponden a

unidades con densidades muy similares. Las longitudes de onda para este caso
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tendrian que ser del orden de ~1 a 30 km, generando cierta curvatura en el
contacto.

Cémo metodologia para el calculo matematico de la tendencia regional se
separaron en dos grandes grupos los perfiles gravimétricos. Los que se encuentran
cerca de los cauces de rios, y los que estan en el piedemonte cordillerano. Esta
separacion se fundamentd en la forma de la cuenca bajo los perfiles que es la
tendencia regional més influyente a la escala de los perfiles (~2 km de largo). Para
los primeros, se aproximo el regional como una regresion de primer orden de los
datos (Figura 3.3 d), que conceptualmente significa eliminar los efectos
litologicos, incluyendo la presencia de la cuenca sedimentaria en una zona sin la
influencia de una falla, que en las zonas cercanas a los cauces de rios es esperable
que el contacto cuenca sedimentaria - basamento sea recta (Figura 3.3 b). Esto
significa asumir que la anomalia producto de estos 3 fendmenos, tiene longitudes
de onda cercanas a los 10km, por lo que en un perfil de 2km se puede asumir una
recta. Por otro lado los perfiles que se encuentran en el piedemonte, se calculé la
tendencia regional como una regresion de segundo grado de los datos medidos
(Figura 3.3 c), que se justifica dado que la forma del plano de contacto cuenca-
basamento esperable para el piedemonte tiene cierta curvatura (Figura 3.3 a)
generando una anomalia con longitudes de onda kilométricos, que son observables
en los perfiles de 2km. Esta tendencia regional representa la forma del basamento
inicial, sin deformacién producto de la actividad de alguna falla. En conclusion
esta tendencia regional, para ambos casos, modela la topografia inicial del plano

cuenca-basamento de una cuenca sin tectdnica ni irregularidades en la topografia.

La anomalia residual esperada se puede observar conceptualmente en la Figura
3.4. En general para el caso de la FSR debe haber una anomalia negativa al Oeste
de la falla (mayor acumulacién de sedimentos), lo cual se presenta en todos los
escarpes interpretados de los perfiles. Por otro lado, la anomalia regional sera

calculada en base a una cuenca sintectonica que se aproxima con los datos
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medidos. Por lo tanto, la aproximacion de esta cuenca se ve influenciada por el
basamento alzado por la falla. Esto puede generar una anomalia residual al este de
la falla, por no representar exactamente la forma del basamento sin la deformacion
(Figura 3.4 a y c). Este tipo de anomalias se presenta en algunos perfiles de
piedemonte.

El valor madximo de la anomalia residual fue centrado en cero, para facilitar la
modelacion del cuerpo en profundidad como un defecto de masa. El largo y
longitud de esta anomalia producto de la falla, esta directamente relacionado con

el largo de la rugosidad en el basamento, ya que la gravedad mide indirectamente
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Figura 3.3. Tendencias regionales esperadas en una cuenca sin actividad tectonica neogena.
Aurriba, a) un esquema de la geologia esperable para el piedemonte cordillerano, y b) para la cuenca
cercana a un rio. En los paneles inferiores las tendencias regionales esperables, para borrar los
efectos de la cuenca y la compensacion isostatica del orégeno; en verde la tendencia regional
producto del orégeno; en azul la anomalia producida por la cuenca; y en rojo la tendencia regional
sumando ambos efectos. En el recuadro rojo del panel inferior izquierdo (c), se enmarca la parte
donde se hicieron la mayoria de los perfiles, y podemos notar que es una tendencia regional (Roja)
cuadratica. Mientras que en la mitad de la cuenca o los perfiles cercanos a un rio, la tendencia

regional resultante de ambos efectos es una recta (panel inferior derecho d).
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la manifestacion de la topografia en profundidad. Como en el caso de estudio, los
escarpes varian entre 20 y 100m, las anomalias deberian tener longitudes de onda
entre 100 y 200m, lo cual tiene una dependencia directa con cuanta deformacion
genere la falla. Entre mayor desplazamiento, habra una mayor acumulacion de
sedimentos por lo que la anomalia crecerd en magnitud y longitud de onda. A
pesar de esta variacion en el largo, dada la manifestacién de la falla en superficie,

la longitud de onda jamas superaria un kilometro.
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Figura 3.4. Anomalias esperada en una cuenca con deformacion en el basamento. Arriba los
esquemas del efecto que tendria una falla tanto en la topografia en superficie, como en el plano de
contacto cuenca-basamento. Con una linea roja segmentada se representa la cuenca sin tectdnica
que elimina la tendencia regional calculada segin lo descrito en esta Seccion. Abajo en rojo la
tendencia regional utilizada, en azul los datos medidos, y en verde la anomalia residual que es
modelada. El valor maximo de la anomalia puede ser positivo, pero por temas de inversion se
defini6 el valor maximo como cero.
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3.3 Resultados

En la mayoria de los perfiles se logra observar anomalias con longitudes de onda
similares a las buscadas, y en la modelacion de los perfiles se presentan como
zonas de defecto de masa. Estas zonas pueden representar la acumulacion de los
sedimentos bajo un escarpe de falla. La potencia de estos sedimentos varian entre

25.2 'y 3.7m, en muchos perfiles se observa mas de una anomalia.

Para explicar en profundidad los resultados obtenidos con esta metodologia se
eligieron 4 perfiles caracteristicos en distintas zonas, tanto en el piedemonte, como

cercano a los cauces de rios.

En la Figura 3.5 se puede observar los resultados de gravedad obtenidos en el
perfil 2. Este perfil se encuentra en la zona de Chicureo, y corta dos escarpes
marcados, que pueden observarse en la topografia, uno a los 1000m y otro mas
notorio a los 2000m desde el inicio del perfil (ver Figura 3.5). Bajo estos se puede
observar dos anomalias de gravedad claras, que en la modelacién generaron
rugosidades en el basamento con pendientes fuertes. La actividad constante de una
falla que alza un blogue respecto a otro deberia generar este tipo de anomalias,
potenciando el depoésito de sedimentos en el bloque yacente. Para este caso la
acumulacion de sedimento se genera hacia el Oeste del perfil. Es destacable que
entre ambos escarpes, se puede observar otra rugosidad fuerte en el basamento,
posiblemente asociada a la generacion de otro plano de falla que no tiene una
representacion clara en superficie. Como fue mencionado previamente al analizar
los escarpes en el basamento disminuye los efectos erosivos como el retroceso de
un escarpe de falla. Dado este fendmeno, es esperable que en varios perfiles se
encuentran mas anomalias que escarpes en superficie, y que se reafirma en el perfil

TEM realizado en el presente estudio (ver Figura 2.12).

Otro tipo de perfiles caracteristicos son los que se encuentran cercanos a los

cauces de rios, como los perfiles 3, 4, 6, 7, 19, 20 y 21, en donde se utilizé una
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tendencia regional recta. El perfil 7 fue elegido para representar este caso (ver
Figura 3.6). En la Figura se puede observar la existencia de tres escarpes en el
perfil topogréfico. EI primero es el mas importante y esta relacionado con la
presencia del cerro Los Rulos, unidad sedimentaria fluvial que se pone en contacto
con la cuenca sedimentaria por la falla San Ramon (Rauld, 2011). Sobre el cerro
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Figura 3.5. Resultados de perfil 2. Arriba la altura obtenida con GPS diferencial con un error
menor a 30cm; Después tendencia regional cuadratica ocupada por ser un piedemonte y no un
afluente de rio. La anomalia residual no mayor a 0.5mGal; Por Gltimo abajo la inversion del

cuerpo, se observan varios escarpes que en total suman aprox. 40m de desplazamiento.
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Figura 3.6. Resultados de perfil 7. Arriba la altura obtenida con GPS diferencial, se observa el
relieve producto del cerro Los Rulos y las trazas de fallas observadas e inferidas del trabajo de
Rauld (2011); Después tendencia regional de primer orden por encontrarse cercano al afluente de
rio Mapocho y no en un piedemonte. La anomalia residual mayor a 0.5mGal; Por Gltimo abajo la
inversion del cuerpo, se observan varios escarpes que en total suman aprox. 40m de

desplazamiento, concentrandose en los pies del cerro.
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Los Rulos existen evidencias de posibles fallas (Rauld, 2011) marcadas con lineas
segmentadas en la Figura 3.6. En este perfil se pueden observar nuevamente
rugosidades en el basamento que generan acumulacion de sedimentos en la parte
Oeste del perfil y espacialmente relacionados con el escarpe de la falla en
superficie. Las rugosidades en basamento estan a los 700, 1200 y 2300 m desde el
inicio del perfil. La rugosidad a los 1200 m esté espacialmente relacionada con la
traza de la FSR en superficie (Rauld, 2011). Estos escarpes a 700 y 1200 m
probablemente se han unido en la superficie generando un Unico escarpe en
superficie al comienzo del cerro Los Rulos. Por ultimo la traza de falla identificada
en superficie que se encuentra mas al Este del perfil (Rauld, 2011) no fue
observada en la gravedad, posiblemente porque el largo del perfil no cruza
completamente esta anomalia. A pesar de esto se puede observar que en la parte
Este del perfil hay un déficit de masa que no fue modelado, y que posiblemente

tenga relacion con la acumulacion de sedimentos al Oeste de esa traza de falla.

En algunos perfiles se observa una acumulacion de sedimentos concentrada en la
parte Este del perfil. Contrario a lo intuitivo de generar acumulaciones cada vez
mayores en la direccion del bloque yacente, en este caso direccion Oeste. Esto se
debe al tipo de regional utilizado, que al borrar la cuenca sintectonica solo puede
observar las anomalias de masa con respecto a una cuenca sintecténica y no la
forma de la cuenca en general. Por lo tanto la acumulacién de sedimentos en la
parte Este se debe la mayor cantidad de sedimentos se acumula adyacente a los
escarpes de falla (entre 800 y 1600m en el perfil 11), tomando en cuenta que se
elimind una cuenca sintectonica promedio (ver figura 3.7). Por otro lado, para
identificar los escarpes de falla se pueden observar rugosidades en el basamento de
longitud de onda corta, menores a 100m, que pueden ser asociables con la

presencia de una falla a los 900, 1100 y 1300m desde el inicio del perfil.
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observaciones de escarpe en superficie hechas por Rauld (2011).
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No se observan rugosidades en el basamento de longitudes de onda menores a los
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El altimo perfil caracteristico es el que no presenta una rugosidad en el basamento
que tenga longitudes de onda cercanas a las que pueden asociarse al
desplazamiento de una falla. En estos perfiles también se observan rugosidades en
el basamento pero del orden de 500m (ver Figura 3.8). Ademas de longitudes
largas, las amplitudes de dichas anomalias no lograr generar una pendiente
caracteristica de un escarpe de falla. En 500m la inclinacion no supera los 5°,
como en el caso del perfil 23. Para este tipo de casos se asumi6é que la falla no
corta el perfil. Explicitamente los perfiles 1, 5, 9, 10, 22, 23y 24 (ver Figura 3.9).

Con respecto a los resultados obtenidos existen ciertas incertidumbres que son
importantes de mencionar. En primer lugar es importante volver a resaltar que los
resultados de gravedad nos pueden entregar informacion sobre la continuidad del
desplazamiento a lo largo de la falla. A pesar de esto, el valor cuantitativo no
necesariamente es el valor real, sino mas bien representa el minimo
desplazamiento acumulado por la falla. Esto se debe a que al realizar un regional
que elimina la primera capa de sedimentos no se esta incluyendo en la modelacion
la diferencia de altura entre el cuerpo modelado y la altura de la medicion (sobre la

capa sedimentaria borrada).

Ademas existe una interpretacion de lo que es y no un escarpe de la falla en base a
la longitud de onda y amplitud, para esto se mantuvo un criterio de longitud de
onda no mayor a los 200 m y con amplitudes de mas de 10 m. Esto significa que
cualquier escarpe producido por la falla que genere una anomalia gravimétrica mas

pequefia que esto no podra ser observado.

En torno a los errores en la medicion, el error promedio entregado por el
gravimetro es de 0.027 mGal con la desviacion estandar de 0.013 mGal. Mientras
que los errores en altura, que también desencadenan un error grande en la
gravedad, fueron en promedio 9 cm con una desviacion estandar de 7 cm. En base
a esto multiplicando el error en altura por 0.3086 segun la Ecuacién 3.7a, y

sumando el error entregado por la medicion del gravimetro, los errores promedio
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de la medicion son 0.054 mGal con una desviacion estandar de 0.028 mGal. Por lo
tanto las anomalias modeladas que van en promedio 1.5 mGal hasta un minimo de
0.5 mGal tienen un error entre 3% al 10% dependiendo de qué tan grandes sean
estas.

En la Figura 3.9 se puede observar la continuidad lateral de los escarpes y su
relacion con la manifestacion en superficie en negro mapeada por Rauld (2011), y
las trazas propuestas por este estudio en verde para las zonas donde la FSR no ha
sido estudiada en profundidad. En esta imagen es evidente la presencia de varios
escarpes en profundidad en zonas donde la manifestacion en superficie es Unica.
Este fenomeno se acentua en los perfiles cercano al cauce del rio Mapocho (Figura
3.9b).
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Figura 3.9 Perfiles de inversion gravimétricos en azul. Puntos de color verde indican donde fue
interpretado un escarpe producto de la falla. La leyenda geoldgica se puede obtener de la Figura
3.1. Las Figura a contiene todo el &rea de estudio. Mientras que la Figura a, b, y ¢, corresponden al

area Norte, Centro y Sur respectivamente. Para mayor detalle ver las Figuras en el Anexo 3.1.
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3.4 Discusién

Un punto primordial en el andlisis de los resultados, es entender qué es lo que
genera estas anomalias de longitudes de onda cercanas a los 100m. En diferentes
perfiles se puede observar una continuidad N-S por lo que se puede asumir que
corresponde a una estructura N-S. En los lugares que se observa un escarpe en
superficie producto de la FSR (Rauld 2011), también se encuentra una anomalia en
el plano cuenca-basamento observable en las inversiones, por lo tanto la anomalia
gravitacional estd espacialmente relacionada con la FSR. En base a estas
observaciones, la explicacion mas simple es que esta anomalia es una
manifestacion de la FSR, descartando otras posibilidades como la existencia de un
paleorelieve producto de un antiguo drenaje, o la erosion diferencial de algin

estrato.

El significado geomorfologico que representa esta manifestacion de la falla
también es cuestionable, ya que puede ser un escarpe en la roca producto de la
ruptura constante de la falla, o un pliegue por propagacion de falla inversa. No
existe alguna evidencia que nos permita aseverar que es uno u otro fendmeno, pero
ambos son una manifestacion directa del alzamiento en roca de la falla. A pesar de
esto, existen otras evidencias de ruptura de la falla en superficie, como el
afloramiento en el cerro Calan, el perfil TEM (sera discutido en la Seccion 7.2.3) y
la ruptura de estratos sedimentarios someros evidenciados en un estudio de
paleosismologia (Vargas et al., 2014). Por lo que al invertir esta anomalia,

obtenemos en distancia el alzamiento en roca acumulado por la falla.

Otro punto de analisis importante, es la relacion espacial de los escarpes en
superficie versus los escarpes en el basamento. Esto nos puede dar evidencias del
manteo de la falla, y de los procesos erosivos a los cuales se ve sometido el
escarpe en superficie. En la mayoria de los casos las anomalias se manifiestan al
Este del escarpe en superficie, que indicarian un manteo hacia el Este (ver Figura

3.10). Los casos que las anomalias estdn mas hacia el Oeste del escarpe en
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superficie, generalmente se encuentran cercanas a los cauces de los rios Mapocho
y Maipo (Figura 3.10), lo que implica una mayor erosion en superficie. Por lo
tanto, esta relacion espacial puede ser interpretada como un producto del retroceso
de escarpe de falla por erosion. La relacion espacial entre los escarpes en

superficie y en el basamento, sugieren que si la falla es inversa mantea hacia el
Este.

Al analizar la continuidad de las anomalias se puede observar que la manifestacion
de la falla no es continua en toda su extension. Existen segmentos donde se
concentra la deformacion y zonas donde no existen anomalias que sugieran el
desplazamiento de la falla. Las discontinuidades se pueden caracterizar en dos
tipos, la primera producto de perfiles sin deformacion, por ejemplo los perfiles en
Pirque o los perfiles L9 y L10; y la segunda relacionada con discontinuidades
longitudinales de las anomalias, es decir que los escarpes observados en
profundidad desaparecen o aparecen sin una continuidad clara Norte-Sur, como lo
que sucede en el perfil L15. Dado que la modelacion en gravedad permite observar
la manifestacion de la falla eliminando los efectos erosivos principales, estas
discontinuidades pueden ser interpretadas como una segmentacion de la ruptura en
superficie de la falla. De esta manera los resultados obtenidos en este Capitulo
sugieren la existencia de 4 segmentos de ruptura independientes (ver Figura 3.10).
Uno de estos segmentos se encuentra en la zona de Chicureo con un largo
estimado de 5 km, pero que por la escasa densidad de perfiles en esta zona, solo se
puede aseverar la existencia de la falla pero no un largo de ruptura especifico. Un
segmento que incluye los perfiles L3, L4, L6, L7, L8 en la zona nororiente de
Santiago, con un largo aproximado de 12km. Este segmento esta geolégicamente
relacionado con el afloramiento de las unidades sedimentarias presentes en los
cerros Calan, Apoquindo y Los Rulos. Otro segmento en la zona central de
Santiago, entre los perfiles L11 y L15 (~10 km), superficialmente relacionado con
el escarpe mas abrupto y la existencia de dos escapes claros en superficie,

sugiriendo altas tasas de alzamiento. Por ultimo un segmento entre los perfiles L15
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y L21 (~10 km) con una anomalia mas suave. Este ultimo segmento tiene una
zona de transicion en su parte norte, que es identificable en los perfiles L14 y L15.
En el perfil L14 existe una sola anomalia, la cual se encuentra cerca del
piedemonte, mientras que el perfil 15 tiene 4 anomalias que aparecen sin una
continuidad hacia el norte (ver Figura 3.10). Esta zona de transicién también se
observa en las trazas de falla inferidas por Rauld (2011). El posible
funcionamiento independiente de estas estructuras y los potenciales eventos
méaximos de cada uno seran discutidos en mayor profundidad en el Capitulo 7 de

peligro sismico, integrando los resultados obtenidos por las otras metodologias.

Otro punto de discusion importante es la ventana de tiempo utilizada por esta
metodologia. Desde que se genera un escarpe en roca, se debe comenzar a
depositar material en el relieve negativo, por lo tanto si una falla se activa,
comienza la generacion de una cuenca. Esto no implica la inexistencia de los
sedimentos anterior al movimiento de la falla. Entonces el tiempo que fue
necesario para que se depositen los sedimentos sobre el escarpe en el basamento,
es una cota maxima de el tiempo empleado en generar el desplazamiento que es
observable actualmente. La tasa de depositacion en el bloque yacente (relieve
negativo) se puede aproximar en 0.21 mm/afio basandose en las dataciones
obtenidas por Vargas et al. (2014). Por lo tanto, el tiempo de depositacion de la
cuenca en la zona de la falla, es de 238 a 476 mil afios ya que tiene un espesor de
50 m (Diaz et al., 2014) o 100 m (TEM Presente estudio). Esto nos lleva a
aproximar el alzamiento minimo de la falla entre 0.09 a 0.17 mm/afio (40 m/ 238
mil afios) tomando los 40 m observables de desplazamiento en el perfil mas
cercano a la trinchera realizada por Vargas et al. (2014). Asumiendo un manteo de
alto angulo fundamentado en los afloramientos en superficie y los resultados del
TEM vy sismicidad del presente estudio (ver Seccion 7.3.2) la tasa de
desplazamiento minimo de la FSR es del orden de 0.1 mm/afio a 0.18 mm/afio. Es
importante aclarar que estas tasas de desplazamiento son una cota minima, ya que

la modelacién de gravedad se hizo con una tendencia regional que elimina los
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Interpretacion de Gravedad
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Figura 3.10. Interpretacion de los perfiles de gravedad. A la derecha se observan todos los
perfiles realizados en amarillo, con su respectivo nombre en negro. Los puntos verdes sobre los
perfiles indican los lugares donde se encontraron anomalias de gravedad interpretables como un
escarpe de falla en el basamento. A la izquierda la imagen de interpretacion de los segmentos de
ruptura en base a la continuidad lateral de la anomalia de gravedad. En rojo la suma de todos los

escarpes por perfil, y en colores los segmentos de ruptura interpretados.
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primeros 50 0 100 m de espesor sedimentario, por lo tanto los cuerpos modelados
no toman en cuenta esta diferencia de altura que se genera al eliminar la cuenca

promedio.
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Conclusiones

La gravedad es un método potente para medir el desplazamiento acumulado
por una falla, ya que integra su manifestacion durante periodos de tiempo
largos, sin los efectos erosivos caracteristicos de la superficie. En el caso de
estudio, alrededor de 200 mil afios.

Se observan manifestaciones de la falla en la zona de Chicureo, no asi hacia
la zona Sur de Santiago, en Pirque, ni tampoco en San Carlos de Apoquindo,
por lo que la deformacion se concentra en la zona central (33.3°-33.7°S) y en
Chicureo (33.25°S).

La ruptura en superficie de la falla estd segmentada en por lo menos 4 trazas.
Por lo que el largo maximo de ruptura no contempla la extensién completa
de la falla, del orden de 30km. Los largos varian entre 5 a 12km de largo lo
que implica un sismo caracteristico de M,, = 6.3 segun las relaciones de
Wells y Coppersmith (1994), considerando que los segmentos se activan

independientemente, y que no hay una conexién en profundidad.

El desplazamiento minimo de la FSR cercano a 0.1 mm/yr.
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4. INDICE DE SINUOSIDAD

El indice de sinuosidad es una medida geomorfolégica cuantitativa que relaciona la
forma del frente montafioso con la geometria de la falla. El calculo de este indice,
consiste en dividir el largo del contacto cuenca sedimentaria-basamento (en adelante
CSB), por el largo de la falla en el segmento en cuestion, como indica la Ecuacién 4.1
(Bull y McFadden, 1977).

IS=2 @

Con IS, el indice de sinuosidad; Lf el largo del contacto cuenca sedimentaria-basamento;

y L, el largo de la traza en el segmento elegido. Cuando una falla es muy activa se
espera que el largo de la falla sea similar al largo del contacto, ya que la falla domina la
construccion del paisaje (ver Figura 4.1a). Por otro lado cuando una falla esta inactiva, la
erosion y depositacion inciden en el frente cordillerano, generando un contacto sinuoso
(ver Figura 4.1b). Numéricamente, los valores de IS cercanos a uno indican que el
comienzo de la cuenca en el piedemonte esta directamente relacionada con la forma de
la traza (Burbank y Anderson, 2001) y por lo tanto estamos frente a una falla activa.
Mientras que valores de IS > 2 sugieren una falla inactiva, ya que el segmento estudiado
ha permanecido un largo periodo sin moldear el frente montafioso, dejando que el CSB

sea dominado por la erosién y depositacion.

El indice de Sinuosidad fue desarrollado para falla normales (Bull y McFadden 1977)
pero ha sido aplicado satisfactoriamente en fallas inversas (ej. Wells et al. 1988, Jain y
Verma 2006, Singh y Tandon 2007, Casa et al. 2011). Los valores medidos para fallas
inversas activas fluctian entre 1.00-1.50. En el caso de las fallas inversas del tras-arco
Andino (Casa et al. 2011) los valores varian entre 1.04-1.18; en fallas inversas de Costa
Rica, Wells et al. (1998) encontrd valores entre 1.20 y 1.50; y en las fallas de
piedemonte en el Himalaya (Jain y Verma, 2006) los valores del indice van entre 1.00 y
1.06, siendo estas Ultimas las que claramente acumulan mayor alzamiento por ser fallas

interplacas. Esta metodologia como se ha utilizado exitosamente para fallas de
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piedemonte inversas (ej. Casa et al. 2011), es totalmente aplicable para el caso de
estudio. La FSR, como fue descrito en el Capitulo 2, esta en borde de la Depresion
Central, una cuenca sedimentaria, y el flanco Oeste de la Cordillera Principal de los
Andes.

sinuosity

sinuosi

=1.01

Figura 4.1. Indice de sinuosidad esperable para fallas con distinta actividad. En negro el basamento o
roca, en gris la cuenca sedimentaria. a) Falla muy activa. b) Falla poco activa, o con baja tasa de

recurrencia. Modificado de Burbank y Anderson (2001).

Por otro lado, el indice de Sinuosidad es capaz de medir la actividad de una falla en
periodos de tiempo hasta cenozoicos (Burbank y Anderson, 2001), dependiendo de la
erosion, y de la edad tanto de la falla como de la cuenca sedimentaria. Este indice
integra, 0 suma, la actividad de la falla desde que ésta ha influenciado el contacto cuenca
sedimentaria-basamento. Para el caso de estudio la formacion de la cuenca se aproxima
en Plioceno-Holoceno (Rauld, 2011). Por lo tanto, si la falla es predecesora a la cuenca,
el indice sumaria el desplazamiento acumulado desde la formacion de la cuenca
(Plioceno-Holoceno); y si la falla es posterior a los sedimentos, el indice integraria el
desplazamiento de la falla durante todo su periodo de actividad. Es decir, al aplicar esta
metodologia obtenemos una medida de la actividad post Plioceno-Holocena, o desde que

la falla comenzé a generar desplazamiento.

4.1 Metodologia

Se definid el contacto cuenca sedimetaria-basamento complementando los mapas
geoldgicos en la bibliografia (Rauld 2011, Valenzuela 1978, Sernagiomin
1:1000000) con el analisis de un DEM con resolucion de 30m (STRM30, ASTER
GDEM). En el contacto cuenca-basamento se ve una notoria disminucién de la
pendiente en comparacion al frente montafioso (Figura 4.2). Por lo tanto, se

calcularon las pendientes de la zona de estudio, y se definié que los sedimentos
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comienzan en promedio cuando la pendiente baja de cierto angulo (ver Figura 4.2).
El limite de los sedimentos segun las diferentes fuentes bibliograficas queda bien
definido cuando la pendiente tiene 15°. Para identificar las pendientes bajo los 15°
se discretizd el mapa en contornos con colores de alto contraste, y se dibujo
manualmente el contacto con el programa ArcMap (ver Figura 4.3).

Una vez definido el CSB, se discretiz6 el frente cordillerano en segmentos donde
se observa una diferencia notoria en la sinuosidad (ver Figura 4.3). Para obtener el
indice de sinuosidad de cada segmento, se midio el largo del CSB y se dividio por
el largo de la falla en superficie, tomando como referencia la definida por Rauld
(2011). Para la zona de Chicureo y Pirque, en donde la falla no ha sido estudiada
en profundidad, se asumio que la traza de la falla deberia ser paralela al frente

montafioso, como se observara posteriormente en la Figura 4.4.

4.2 Resultados

En el mapa de pendientes de la zona de estudio (ver Figura 4.2), se observa que las
zonas relacionadas con afloramiento de roca, como la formacion Abanico,
Farellones, Intrusivos Miocenos, etc. tienen valores mas altos de pendiente
(colores blancos) que la cuenca, la cual es relativamente plana (colores oscuros).
Esto permitié definir el contacto cuenca sedimentaria-basamento en 15° de
pendiente. En promedio la cuenca tiene una pendiente 4.6° con un manteo hacia el
oeste, y una desviacion estandar de 3.7°. Mientras que el basamento tiene un
promedio de pendiente de 24.3°, con una desviacién de 9,7°, y un rango de
pendientes que va desde 0°, en las cumbres, hasta 63° en las quebradas mas
pronunciadas. En particular, se observa un manchén oscuro en medio de la
cordillera, a los 33°30°, el cual esta relacionado con el plateau de la formacién

Farellones (Figura 4.2).
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Figura 4.2. Mapa de pendientes, en blanco los valores altos relacionados con el basamento, y en

negro las pendientes bajas relacionadas con la cuenca sedimentaria.
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Figura 4.3. Pendientes en color, para facilitar la definicion de la cuenca. En verde palido, se

observa la definicion de la cuenca sedimentaria. Los segmentos propuestos definen las zonas con

cambios en la sinuosidad del piedemonte.
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En la extension N-S de la FSR, se observa un evidente cambio en la sinuosidad del
CSB. Para facilitar su identificacion se definieron segmentos en donde la
sinuosidad se mantiene mas o menos constante (ver Figura 4.3). Se evidencian
segmentos con sinuosidades muy variadas, las cuales se manifiestan notoriamente
dentro del frente cordillerano central (ver Figura 4.3). En donde los segmentos 2 y
4 de rumbos aproximados N20°W, y NS respectivamente, con oscilaciones en el
CSB de longitud de onda de 1500-2000 m. Mientras que los segmentos 3 y 5
tienen un contacto mucho mas sinuoso con oscilaciones 500-700m, ambos de
rumbo NS. Por otro lado, el CSB del segmento 6 no es paralelo a la traza de la
falla, teniendo una forma sin relacién alguna con la traza de la falla en esta latitud.
Esto sugiere una nula relacion entre la traza de la falla y la forma del contacto para
este segmento. Por Gltimo el segmento 8 fue descartado por estar bajo un drenaje
actualmente activo, el Rio Clarillo, lo que genera una distorsion en torno a las
tasas de erosion y depositacion del segmento. Los valores de IS (Tabla 4.1) tienen

relacion directa con la observacién de sinuosidad variable del CSB recién descrita.

Tabla 4.1. Largo la falla en segmento (L); Largo de CSB (L,); indice de sinuosidad para cada

segmento (1S).

Segmento Ly [km] Lo [km] IS
1 448 6.41 1.43
2 6.27 7.35 1.17
3 2.49 5.81 2.33
4 5.52 7.3 1.32
5 2.36 6.26 2.65
6 6.32 134 2.12
7 8.88 185 2.08

A lo largo de su extension N-S la falla no presenta valores constantes,
evidenciando un IS cercano a uno en ciertos segmentos especificos. Los segmentos
que presentan un valor de IS mas cercano a 1 estan en la zona central entre los

33.3°-33.6°S y en Chicureo a los 33.25°. En las zonas fuera de estas latitudes, el
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indice de sinuosidad es mayor que 2, sugiriendo trazas de falla poco activas o

inexistentes.

En el segmento 6 se observa una correlacion casi nula de la forma de CSB y la
traza de la falla. Esto se manifiesta en el valor de IS para este segmento (IS =
2.12), mucho mayor que los valores donde existen varias evidencias de su
actividad, como por ejemplo el segmento 2 y 4, con evidencias de escarpe en
superficie (Rauld 2011), y gravimétricas (presente estudio, Capitulo 3).

En Pirque, segmento 7, la falla tiene un valor de IS muy por sobre el promedio de
fallas intraplaca activas encontradas en la literatura (Casa et al., 2010, Wells et al.,
1988). Mientras que en Chicureo IS = 1.43, sugiere la continuidad de la falla hasta

€Sa zona.

En promedio, el valor de IS donde existen evidencias de escarpe en superficie y
anomalias gravimetricas, la falla tiene un promedio de 1.51, un valor relativamente
bajo para el promedio de las fallas (Casa et al. 2010, Wells et al. 1988, Jain y
Verma, 2006). Este promedio se obtuvo de los segmentos 1, 2, 4, y 6. Es
importante notar que las zonas de transicion, segmentos 3 y 5, no fueron incluidas
por tener valores de IS altos, que no representan la actividad principal de la falla,

sino un comportamiento secundario.

4.3 Discusiones

4.3.1 Aplicacion del indice de sinuosidad para definir las zonas de mayor
alzamiento.

La variacion de IS entre segmentos (ver Figura 4.4), puede deberse a diferencias
en las tasas de depositacion, erosion, o alzamiento. La compactacion se deja fuera

de este analisis por ser casi nula en la superficie, ya que no existe una columna

grande de suelo que presione lo sedimentos.
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Las unidades sedimentarias que componen la cuenca son principalmente aluviales
y coluviales. Por lo tanto, los factores que influyen en la tasa de depdsito para
estos tipos de sedimentos, son la litologia del frente cordillerano, que influye en la
capacidad de generar clastos; la pendiente, relacionada con la capacidad de estos
clastos de caer como coluvios, o la energia que tienen los flujos aluviales para
desplazar sedimentos; y por ultimo el &rea de drenajes, que influye en la cantidad
de agua que se acumula en las quebradas para generar depdsitos aluviales, por
ejemplo el aluvion de 1993 en la quebrada de Macul. Por otro lado, la erosion se
concentra en las quebradas, ya que en estas zonas los drenajes generan una mayor
incision en el basamento. Esto se observa en que la cuenca sedimentaria comienza
més al Este en las quebradas, sugiriendo que la mayor erosion es fluvial. La
capacidad de incidir en el basamento se ha relacionado matematicamente mediante
la “ley de potencias de escorrentias” como se indica en el Capitulo 5. Los factores
de influencia, son nuevamente la litologia; la pendiente, en este caso del drenaje y
no del frente cordillerano como en la tasa de depdsito; y el area de drenaje. Por lo
tanto si no existe una correlacion entre el indice de sinuosidad y la litologia,
pendientes o areas de drenaje, este indice seria una manifestacion directa del

alzamiento en roca y no de otro fenbmeno.

En torno a la litologia, dados los cambios que hay dentro de la zona de estudio,
conviene hacer un andlisis entre segmentos en los cuales no cambia su litologia, si
esta influye en la forma de CSB, los valores de IS deberian mantenerse
relativamente constantes. Para los segmentos en donde se pone en contacto al
cuenca sedimentaria con la formacion Abanico (segmento 1, 3, 4, 5) vemos que
hay variaciones muy grandes del indice, 1S=1.32 versus 1S= 2.65, lo que sugiere
que no hay un control litologico en estos segmentos. La zona sur del area de
estudio principalmente compuesto por intrusivos, ha sido separada en un solo
segmento por no existir diferencias notorias en la sinuosidad del frente. Esto

sumado a la incerteza de que la falla pasa en este sector, no permite aseverar si hay
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0 no una influencia de la litologia en el valor de IS para este segmento, como si en

el frente cordillerano que pone en contacto la formacion Abanico.

Las pendientes del frente cordillerano no varian notoriamente dentro de cada
bloque, (norte, central y sur, ver Figura 4.3), por lo tanto las variaciones internas
del indice dentro de cada frente tampoco tienen relacién con las pendientes.
Similar a lo que ocurre con las quebradas de mayor area de drenaje, que son las
quebradas de Macul y Apoquindo, donde la forma del contacto CSB no tiene un
cambio notorio cuando atraviesan estas quebradas en comparacion con las
aledafias (ver Figura 4.3 segmentos 2 y 4). Esto sugiere que los factores que
influyen tanto en la tasa de erosion y deposito no tienen un control en la forma del
contacto cuenca-basamento y tampoco en el valor de IS, al menos dentro de cada
frente cordillerano. En base a esto, las variaciones en los valores de sinuosidad a lo
largo de la falla, estan relacionadas con tasas de alzamiento variables en la zona de

estudio.

Las variaciones del IS a lo largo de la falla sugieren una segmentacion de la
actividad debido a que en ciertas zonas el alzamiento de la falla es muy influyente
en la forma de CSB (zonas con harta actividad o desplazamiento), mientras en
otras no (zonas de poca actividad). Los valores de IS mas altos (1S>2), se ubican
espacialmente donde la traza en superficie pierde continuidad, segmentos 3y 5, en
los cuales tampoco existe una sefial fuerte de gravedad (CAP 3). Esto reafirma que
la falla durante la formacion de la depresion central no se ha comportado como
una falla que rompa en toda su extensién, sino que el alzamiento, y por ende la
sinuosidad del CSB y el IS, se ha acumulado en ciertos segmentos en especifico.
De acuerdo a lo definido en este estudio, serian los segmentos 1, 2 y 4, que
precisamente son las trazas con mayor manifestacion en superficie (Rauld, 2011).
Estos segmentos definen en este estudio los dominios de ruptura principales de la
FSR.
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En consecuencia, el indice de sinuosidad IS sirve para observar la actividad de la
falla dentro de cada frente cordillerano, pero no hay certeza de su actividad
relativa entre bloques con distintas litologias como lo son el segmento 7
(intrusivos de basamento) con los segmentos del frente central (p.ej. 3, 4, 0 5).

4.3.2 Interpretacion del indice de sinuosidad y su aporte para definir los
largos de ruptura de FSR.

Las trazas que con seguridad han generado desplazamiento, dadas las evidencias
de escarpe en superficie (Rauld, 2011) y gravedad (Cap 3), son los segmentos 1, 2,
4,y 6. En promedio el valor de Indicie de sinuosidad para estos segmentos es de
1.51, lo que encasilla a la FSR como una falla poco activa o de bajo
desplazamiento en comparacion a los valores encontrados en otros estudios (Wells
et al., 1988; Jain y Verma, 2006; Singh y Tandon, 2007; Casa et al. 2010). Por
ejemplo, en el marco Andino, Casa et al. (2010) encontro valores de IS promedio
de 1.1 para la falla Rio Blanco del tras-arco Andino, cercano a Mendoza. Para la
falla interplacas en el borde del Himalaya, el promedio es 1.04 (Jain y Verma,
2006), lo que indica que el proceso de deformacion en el borde del Himalaya
implica un mayor desplazamiento y actividad, por estar asociado directamente a
una colisién de placas, y no un proceso secundario como la actividad cortical

intraplaca.

El alto valor de IS en el segmento 6 (ver Figura 4.4) produce una duda sobre la
correlacién de este valor con la actividad de la traza para este segmento, ya que la
existencia de la FSR en este segmento esta fundamentada en evidencias
gravimétricas (Cap 3), y observaciones topograficas (Rauld 2011). A pesar de esto,
tiene un valor de IS muy alto (2.12) que sugiere la poca importancia de la falla en
la forma del frente cordillerano para este segmento. Esto puede estar relacionado
con la presencia del rio Maipo, o simplemente que la FSR como expresion de
alzamiento en el piedemonte no tiene tasas de alzamiento capaces de moldear

totalmente el frente cordillerano. En una zona en alzamiento superficial, como lo
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es el margen Andino dada la exhumacion de intrusivos Miocenos, las altas tasas de
alzamiento superficial dificultan que la incision fluvial genere rios serpenteantes
capaces de erosionar en direcciones perpendiculares a la pendiente méaxima. En el
caso del rio Maipo la pendiente méaxima actual es N70°E, por donde circula el rio,
y para formar el relieve actual deberia haber tenido un curso de N40°W en alguin
momento de su historia, es decir cambiar en 70° de la orientacion actual. Tampoco
existen evidencias de un paleorelieve en la cuenca que permita pensar en una
desviacion del rio en el pasado (Yariez et al. 2015). Por lo tanto, la forma maés
simple de explicar esta discontinuidad en el frente cordillerano, es la existencia de
un paleorelieve no relacionado con la FSR. La existencia de esta anomalia o out-
layer respecto a los datos, es relevante, ya que nos plantea la duda sobre el rol de
la FSR en la conformacion del piedemonte Andino. Probablemente la falla, se
encuentre alineada con el piedemonte en muchos lugares, no porque la falla genera
el piedemonte, sino mas bien a que histéricamente los procesos ocurridos en los
Andes han tenido una componente N-S muy importante. Basado en esto, es dificil
asumir que el frente cordillerano central, con una diferencia de cota aproximada de
2.000m entre la cumbre del cerro San Ramon y la depresion central, esté
relacionado con una falla que no es capaz de definir en su totalidad el frente

cordillerano.

En el segmento 2, se ponen en contacto una unidad sedimentaria aluvial-fluvial
pleistocena inferior (descrita en la Seccion 2.1.4) con la cuenca cuaternaria, esto
sugiere de por si un mayor alzamiento, ya que esta traza no ha permitido la erosion
de esta terraza fluvial. Con respecto a los segmentos 1 y 7, en donde la falla no ha
sido estudiada en profundidad, las trazas propuestas por este estudio fueron
aproximadas en base a la geometria del CSB. Se observa que hacia el Norte, el
indicie de sinuosidad (1.43) es relativamente bajo en comparacion a la zona de
estudio, lo que sugiere la existencia de la FSR. Mientras que para el Sur, el valor
tan elevado de 1S (2.08) no permite aseverar que la falla atraviesa esta zona, al

menos no en el piedemonte como fue estimado, principalmente por tener un valor
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excesivamente elevado con respecto a la literatura para fallas inversas activas
(1.00-1.50). A pesar de esto este resultado no tiene una interpretacién Unica, ya
que las pequefias diferencias litologia y de areas de drenajes en la zona pueden
haber influenciado en las tasas de erosion y depdsito generando una sinuosidad
distinta.
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4.4 Conclusiones

o En funcidn del valor de 1S, la falla San Ramdn presentaria una actividad
menor que otras fallas activas donde se han empleado estas metodologias,
como por ejemplo la falla Rio Blanco en el tras-arco Andino en Mendosa
(Casa et al. 2010) y las fallas intrerplacas que generan el alzamiento del
Himalaya (Jain y Verma, 2010). Sin tomar en consideracion las variables

climaticas de cada lugar.

o La FSR tiene una actividad discontinua dentro del area de estudio que se
manifiesta en la variacion notoria del indice de sinuosidad a lo largo de la
falla, concentrando su actividad entre los 33°24’S y 33°33’S, y en la zona

norte en Chicureo en la latitud 33°16°.

o La FSR deberia continuar hacia al norte en el piedemonte de Chicureo
33°16°. No asi hacia Pirque, en la zona sur de Santiago, al menos no

como una falla de piedemonte.

o La FSR no tiene un control estructural evidente sobre el piedemonte de la
cordillera, por lo que el gran desnivel producido entre la cumbre del cerro
San Ramén (2.000m) y la depresidn central no necesariamente es
producto de la FSR. Otros fendmenos que pueden generar este desnivel
son el alzamiento Andino durante el Mioceno, o la erosion diferencial por

los cambios litologicos de la zona, entre otros posibles.
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o. STREAM GRADIENT INDEX

La topografia esta directamente relacionada con los procesos de erosién y tectdnica, por
lo que ha sido ocupada innumerables veces para definir zonas con mayor alzamiento,
escarpes de fallas, o lineamientos. En particular, el perfil topografico de los rios o redes
de drenaje también constituyen una consecuencia de los procesos de construccion y
destruccion del paisaje. Los drenajes, son capaces entre otras cosas, de conservar los
desplazamientos generados por la activacion de una falla como knickpoint (ej. Gardner,
1983; Seild y Dietrich, 1994), similar a lo que representa un escarpe de falla. Ademas, la
forma en que cambian las pendientes dentro del perfil topografico, también puede ser
interpretada como un efecto de los procesos tectdnicos activos (Burbank y Anderson,
2001). Para comparar la forma de los drenajes y sus cambios de pendiente, se ha
desarrollado la medida geomorfologica Stream Gradient Index, propuesta por Hack
(1973) la cual ha sido utilizada en diversos estudios para observar lineamientos de fallas
(ej. Martinez-Gutierrez y Diaz, 2011) y zonas con mayor alzamiento (ej. Casa et al.,
2010; Font et al., 2010).

Cuando la tectonica y erosion estan en equilibrio, la forma esperada para el perfil
topografico de un drenaje es logaritmico, es decir una pendiente recta en un grafico
semi- logaritmico (Hack, 1973, Merritts y Vicent ,1989), como el caso “b” de la Figura
5.1. Por otro lado, cuando el alzamiento predomina, el perfil adquiere una curvatura
negativa en un grafico semilogaritmico, como el caso “c” de la Figura 5.1; opuesto a lo
esperado en drenajes con bajas tasas de alzamiento en comparacion a su erosion, como
lo es el caso “a” de la Figura 5.1 (Hack, 1973, Merritts y Vicent ,1989). Estas diferencias
en los perfiles segun tasas de alzamiento, han incentivado el analisis topogréfico y
geomorfologico de las redes de drenajes, con el objetivo de definir pistas que ayuden a

comprender los regimenes tectonicos actuales.
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Figura 5.1 Arriba. Perfiles topografcos semilogaritmicos con los valores de Stream Gradient Index para

cada drenaje. Abajo los perfiles topogréaficos en escala aritmética con las tasas de alzamientos en mm/yr

correspondienestes a cada drenaje. Modificado de (Merritts y Vincent, 1989).

El Stream gradient index (SL) se calcula separando el drenaje en varios tramos, y para
tramo el valor de SL se obtiene dividiendo la diferencia de altura en ese segmento “AH”,
por el largo del drenaje “AL”, es decir la pendiente del tramo; multiplicado por la
distancia entre la cabecera del drenaje y el punto medio del segmento “L” (ver Figura
5.2 y Ecuacién 5.1). El valor neto de SL no tiene una implicancia absoluta, pero al
compararse a lo largo del drenaje nos permite entender que proceso esta controlando la
geomorfologia del lugar, la erosion o la tectonica. Para esto se debe estudiar los valores
de Stream Gradien Index al final del drenaje. Si el drenaje tiene pendiente relativamente
constante por estar dominado por la tectonica, los valores SL més altos se concentraran

al final del drenaje (AH/AL = cte; Lrinai » Lpromaio )» €N Cambio cuando un drenaje
ha sido erosionado, los valores de SL en sus tramos finales (Lfinq > Lpromaio) SON MUy

bajos, ya que las pendientes son cercanas cero (AH/AL =~ 0). Ademas, al comparar los
valores netos de SL de diferentes drenajes en un area (ej. Casa et al., 2010, Font et al.,

2010) esta medida geomorfoldgica permite entender en qué zonas se esta concentrando
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el alzamiento, ya que cuando los valores promedio de SL por drenaje son altos, estamos
frente a un régimen o una zona con mayor alzamiento (Merrits and Vincent, 1989;
Keller, 1986). Esta aseveracion se explica, porque los drenajes con mayor alzamiento, y
por tanto una pendiente aproximadamente constante (ver Figura 5.1), tienen valores de
SL al final del drenaje muy altos por estar multiplicados por un “L” grande, generando
un promedio elevado. En cambio, los drenajes con menor alzamiento, de forma
logaritmica, al final del drenaje, para “L” grandes, tienen una compensacion por la

pendiente que hace que los valores promedio de SL disminuyan.

A Perfil Topogréfico de un Rio

Punto Medio

o-

Distancia desde cabecera“L” [m]

Figura 5.2 Variables para calcular el Stream Gradient Index.
AH
SL=—1L (5.1)
AL

En resumen, el valor de SL nos indica dos propiedades de los drenajes de la zona; 1) si
en estos domina el alzamiento o la erosion, al analizar como son los valores de SL al
final de cada drenaje; y 2) En qué zonas hay mayor alzamiento relativas, comparando en
forma de area los valores de SL entre drenajes. En este trabajo se pretende realizar un
analisis de los valores del indice en la zona de estudio, con el fin de comprender tanto la
continuidad de la falla hacia la zona norte y sur de Santiago, como observar si existe una

discontinuidad en el alzamiento a lo largo del area de estudio.

Para que el andlisis de alzamiento mediante la técnica de Strem Gradient Index sea

correcto, es necesario que la erosion en todos los drenajes sea pareja, ya que si en alguno
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tiene una tasa de erosién mayor, el mismo perfil topografico se lograria con una tasa de
alzamiento mayor. Una forma de estimar la incision del drenaje es mediante la “ley de

potencias de escorrentias”, que se resume en la Ecuacion 5.2 (Whipple y Tucker, 1999).
[ =K xA™S™ (5.2)

Siendo “I” la incision en la base del drenaje, o tasa de erosion; “K” el coeficiente de
erodabilidad, dependiente de la litologia y el clima del lugar; “A” el area de drenaje 0
cuenca hidrografica, que representa la cantidad de agua que circula por él, directamente
relacionado con la erosion fluvial; “S” la pendiente local, que relaciona la energia
potencial que tiene el agua drenada para incidir la base del drenaje; y “m” y “n”
coeficientes de regresion. De estos factores, la erodabilidad es dificil de controlar ya que
dentro de la zona de estudio existen distintas litologias, y para obtener mediciones de
este parametro se necesitan registros de varias decadas, inexistentes para la zona de
estudio. A pesar de esto, se puede aseverar cualitativamente que manteniéndose
constante las variables “A” y “S”, “K” serd mayor en el centro del area de estudio donde
se concentran rocas volcanicas y sedimentarias pertenecientes a la formacién Abanico,
en comparacion con los intrusivos Miocenos del sector sur de la zona de estudio. Esto,
ya que las rocas intrusivas tienden a ser menos erodables que los otros tipos de rocas
(Stock y Montgomery, 1999; Moore et al. 2009).

Entonces, al cuantificar la erosion mediante la ley de potencias de escorrentias, y el
alzamiento superficial de la zona con el Stream Gradient Index, podemos estudiar las
diferencias que hay en el alzamiento en roca de cada lugar. Para esto es necesario asumir
que en los fendmenos que dominan su topografia de los drenajes son la erosién y el
alzamiento en roca, depreciando la compactacion y la generacion de depositos que no

son de primer orden en la formacién de drenajes (Ecuacion 3.1).

El caso de estudio, es un buen ejemplo de zonas donde este tipo de analisis se puede
relacionar con la actividad de una falla. Esto se debe a que todas las fallas, tienen una

influencia directa en los drenajes que se encuentran por sobre ella, y en el caso de la
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FSR por ser una falla de piedemonte, de direccién NS, tiene una gran cantidad de
drenajes asociados. Este tipo de andlisis se puede aplicar a cualquier falla que se
encuentre en una red de drenajes densa y que genere alzamiento vertical en roca, es decir
con componente normal o inversa. Las fallas con desplazamiento vertical usualmente
generan una red de drenajes densa, como consecuencia de producir dos superficies con
un desnivel, y por tanto un diferencial de energia potencial que incentiva al agua a
escurrir en la direccién perpendicular a la falla, o de menor energia. Ejemplo de esto son
las fallas de tras-arco Andino como la falla Rio Blanco, en la cual ya se realizo este
andlisis (Casa et al. 2010), y muchas otras como el Main Frontal Trust en el borde del
Himalaya, algunas fallas con componente vertical del sistema de fallas Liquifie Ofqui en
Chile, o en East Alborz mountains, al NE de Iran producto de la interaccion de la placa

Arabiga con la Euroasiatica, entre muchos otros ejemplos.

Realizar este tipo de analisis, en area como en el presente estudio, permite observar las
diferencias de alzamiento de una manera indirecta, sin estar relacionada con la
generacion del contacto cuenca sedimento ni la manifestacion gravimétrica de la falla.
Por lo que nos permite obtener un analisis independiente a los realizados en los
Capitulos anteriores. Esta metodologia ha sido ocupada en varios estudios con el fin de
entender la tectonica de un lugar (ej. Hack, 1973, Casa et al. 2010, Font et al. 2010) con
la diferencia que estos no incluyen cuantitativamente la variable de erosién, como en el

presente estudio.

5.1 Metodologia

En base a un DEM con resolucion cada 30m (STRM30, ASTER GDEM) se define
la red de drenajes mediante el software ArcMap. Para esto se utilizaron las
herramientas en Fill, Flow direccion, y Flow acumulation, en el mend Hidrology
de Analisys Tools. Una vez identificados visualmente los drenajes, se definieron
puntos cada 30m para representar la continuidad de los drenajes. Con estos puntos
y el DEM, se extrajeron los perfiles topograficos de cada drenaje. Fueron elegidos

solo los drenajes secundarios ya que se encuentran bien distribuidos por la zona, lo
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que mejora la resolucion del mapa. Ademas solo se tomaron los drenajes
secundarios, por tener un proceso erosivo similar, con el fin de omitir los errores
que pueden desencadenar el agregar drenajes principales, ya que estos por las
grandes areas que implican, pueden agregar procesos que no estemos controlando,
aumentando la dispersion de los datos. Para el calculo directo del Stream Gradient
Index, se utilizé6 la rutina de Matlab (Anexos 5.1) cargando los perfiles
topogréficos obtenidos anteriormente. Los valores de SL obtenidos en la rutina de
Matlab, fueron ingresados al software Oasis-Montaj, en donde se generaron grillas

para observar las variaciones en areas del indice.

Para el calculo de las tasas de erosion, se definio el area de cada drenaje mediante
la herramienta watersheed del software ArcMap, y se calculé la pendiente con los
perfiles topograficos ya estimados. La pendiente se calculd desde la cabecera del
drenaje hasta su punto final, y el area también es calculada hasta el punto final.
Esto significa que la erosion presentada simboliza un promedio de la erosion de
cada drenaje. Como no existen estudios relacionados con la variacién del factor de
erodabilidad “K” en esta zona, y la medicién directa implica observaciones a
escala temporal de décadas, se compard Unicamente la relacion de A™S" y se
asume que la erodabilidad debe ser menor en las zonas con rocas intrusivas. Por lo
tanto este andlisis no obtiene un valor real de la tasa de erosion de los drenajes,
sino que solo es capaz de generar un analisis cualitativo y comparativo entre las

diferentes zonas, al igual que el Stream Gradient Index.

(Y%

Los valores de las potencias “m” y “n”, se calcularon tomando 7 drenajes
aleatorios de zonas de estudio. Para esto se discretizd los drenajes en varios
tramos, con el fin de calcular el area de drenaje acumulada para cada tramo, y su
pendiente con los perfiles topogréaficos. Con estos datos, se empled la metodologia
definida por Whipple y Tucker (1999) la cual demuestra que la relacion de

concavidad 6 (Ecuacion 5.3) se puede obtener al graficar el logaritmo de la
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pendiente, Log(S), versus el logaritmo del area, Log(A), definiendo un area

minima critica “A¢” para la cual esta relacion se cumple (ver Figura 5.7).
m
0 = . (5.3)

5.2 Resultados

En la Figura 5.3 se muestra la red de drenaje utilizada para este estudio. Como fue
mencionado anteriormente, se eligieron drenajes secundarios. De éstos, la mayoria
tiene orientacion E-W y en general son rectos, lo que suguiere que el alzamiento es
un factor relevate en esta zona. Hacia el sur, la orientacion de los drenajes tiende a
ser mas N-S, manteniendo una forma relativamente recta. Por altimo, en la zona
norte, algunos drenajes presentan mayor sinuosidad lo que sugiere un alzamiento

superficial menor.

El mapa de Stream Gradient Index (ver Figura 5.4) sugiere que el alzamiento
superficial no es similar en toda la extension del area de estudio, concentrandose
los mayores valores de SL en la parte central y al norte del area de estudio. Por
otro lado, todos los drenajes tienden a concentrar los valores SL mas grandes al
final de su perfil lo que insinda que la zona en general esta dominada por el

alzamiento segun lo descrito por Merrits y Vincent (1989).

Se calcularon las pendientes de los drenajes desde la cabecera hasta el punto en
que se pierde el rastro del drenaje por la horizontalidad de la depresion central, o
hasta que se encontraban con un drenaje principal (Figura 5.5). En esta Figura, se
muestra que las mayores pendientes se concentran en la zona central, en especial
los drenajes que se encuentran en la parte superior del frente cordillerano,
generando una mayor energia potencial para la erosion en la base de los drenajes.
En relacion a la variacién de area de cachtment o area de cuenca hidrogréfica, se
puede observar que las de mayor dimensidn se encuentran en la zonas norte de
Santiago, mientras que en la zona centro y sur los valores son relativamente

similares (ver Figura 5.6).
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Figura 5.3 Redes de drenajes de la zona, identificados mediante la utilizacion del software

ArcMap. Se identificaron zonas con drenajes de similar geometria. Para cada zona se generaron

rosetas con la direccion de los drenajes, y el valor de promedio de sinuosidad por zona, S=(Largo

total del drenaje)/(Distancia horizontal que recorre).
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Stream Gradient Index
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Figura 5.4 Resultados de Stream Gradient Index. Los circulos negros transparentes representan

los puntos medios de los tramos donde se calculo el SL para cada drenaje.
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Figura 5.5 Pendiente de los drenajes, calculada desde la cabecera del drenaje, hasta que se pierde

su rastro por la horizontalidad de la depresion central, o hasta que se encontraban con un drenaje

principal.
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Para el célculo del valor de m y n, las potencias que definen la ley de escorrentia
(Ecuacion 5.2), se eligieron 7 drenajes aleatorios como se muestra en la Figura 5.7.
De estos se obtuvo el grafico de logaritmo de la pendiente versus el logaritmo del
4rea que también se presenta en la Figura 5.7. El érea critica fue definida en 10°®
m? segln los criterios utilizados por Wippler y Tucker (1999). La concavidad
promedio da 0.28, por lo que se define m = 0.28 y n = 1. Los drenajes fueron
elegidos aleatoriamente pero que fueran representativos de la zona, ya que se

encuentran tanto de la zona de alto alzamiento, como las zonas de bajo alzamiento.

En la grilla de erosion basada en la ley de escorrentia (ver Figura 5.8) se observa
que sin tomar en cuenta el parametro de erodabilidad “K”, la mayor erosion se
concentra en la zona centro del estudio. Mientras que donde existe menor erosion
es en la zona norte. La tendencia es muy similar a la mostrada por el Stream
Gradient Index, lo que insinta que en las zonas con mas alzamiento también hay
mas erosion, principalmente debido a que el alzamiento genera un desnivel con

mayor energia potencial, aumentando las tasas erosivas.
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Gradien Index ver Anexo 5.2
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5.3 Discusiones

Los puntos importantes a discutir tienen relacién con: (1) la aplicabilidad de la
medida del Stream Gradient Index como una representacion de las zonas con
mayor alzamiento en roca, y por tanto directamente de la evolucién tectonica del
lugar, y (2) la interpretacion de los valores de Stream Gradient Index y su
significado.

5.3.1 Stream Gradient Index como medida cualitativa del alzamiento en roca.

Para que los valores de Stream Gradient Index sean comparables con el alzamiento
en roca, la erosion en la zona de estudio debe ser constante. En este caso por las
diferencias litolégicas no se puede asumir este supuesto, por lo tanto es necesario
analizar la erosion y el Stream Gradient Index al mismo tiempo, para ponderar
ambas variables. Es usual que los valores de erodabilidad sean mayores para las
rocas volcano-sedimentarias que para las rocas intrusivas (Stock y Montgomery,
1999, Moore et al. 2009), lo cual es observable en la formacion de paisaje ya que
es usual que las zonas intrusivas tiendan a resaltar por sobre las rocas
estratificadas. Este supuesto queda en evidencia para la zona de estudio en los
nickpoints producidos en los rios Maipo, Mapocho y Aconcagua cuando estos
atraviesan rocas intrusivas (Farias et al. 2008). Por lo tanto, la diferencia de
erosion entre la zona sur y norte, es mas grande atn que lo que simboliza la grilla
de la Figura 5.8 que presenta los valores de A™S". Para ejemplificar lo que
sucederia si se agregaran los valores de erodabilidad por litologia, se eligieron dos
valores arbitrarios para graficar el valor real de erosion de forma cualitativa. Se
eligio una erodabilidad para las rocas volcanicas dos veces mayor a la de las rocas
iNntrusivas kyoic—seqim = 2 * Kintrusivo- BajO €ste supuesto, la erosion total seria
similar a lo que muestra la Figura 5.9, donde se muestra la erosion multiplicada
por una constante que es el valor real de la erodabilidad de las rocas volcano-

sedimentarias.
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Las zonas con méas erosion que se observan en la Figura 5.9 concuerdan con las
zonas de mayor alzamiento superficial (Figura 5.10). Por tanto los resultados de
Stream Gradient Index (ver Figura 5.10) son totalmente aplicables para identificar
directamente las zonas con mayor alzamiento en roca, tomando en cuenta las
condiciones que se dan en zona de estudio. Esto se debe a que las diferencias
observables en el alzamiento por SL deberian ser mayores para el alzamiento en
roca al agregarse los efectos de la erosion. En otras palabras, para obtener el efecto
de alzamiento en roca se deberia sumar la erosion simbolizada por la ley de
escorrentias, al alzamiento superficial simbolizado por SL (ecuacion 5.5), lo que
amplificaria las diferencias del mapa de Stream Gradient Index dado que cuando

hay mas alzamiento superficial, hay mas erosion.

Que los valores de SL sean mayores en la zona con mayor erosion, basandose en la
ley de escorrentias, no es una coincidencia. Una zona con grandes tasas de
alzamiento genera una diferencia de energia potencial, que se ve graficada en el
aumento de las pendientes, y que como consecuencia genera una mayor tasa de
erosion. Cuando hay mayor diferencia de energia potencial, el agua es capaz de
circular con mayor velocidad lo que incide directamente en la capacidad de

erosionar la base del drenaje.

5.3.2 Interpretacion de los valores de Stream Gradient Index como una
manifestacion del alzamiento en roca.

Dado que se puede asumir que los valores de SL altos se pueden interpretar
directamente como una cuantificacion del alzamiento en roca, se definen
lineamiento de mayor alzamiento, y areas o bloques con mayor alzamiento (Figura
5.10).
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La primera observacion que se puede realizar es que los drenajes concentran los
mayores valores de SL en la parte final de ellos, lo que implica que estamos en una
zona donde en general prima el alzamiento por sobre la erosion. Esto evidencia
que la cordillera est4 en crecimiento, lo que se demuestra por el afloramiento de
intrusivos Miocenos (4-9 Ma), y ha sido confirmado por diversos estudios que
exponen evidencias cuaternarias de alzamiento (Lavenu y Cembrano, 2008,
Vargas et al., 2014) y durante el Mioceno (Farias 2007). A pesar de ser una zona
en alzamiento, la forma en que éste se distribuye no es homogénea, generando

variaciones entre distintas areas que se puede observar en la Figura 5.10.

Respecto a estas heterogeneidades, se destaca una zona de mayor alzamiento en la
zona central del area de estudio entre los 33°25” y 33°35°S, relacionada con las
trazas centrales de la FSR, y otra zona con mayor alzamiento relativo, en el norte
del area de estudio en Chicureo, ambas representadas por un cuadrado con
diagonales NE en la Figura 5.10. Estos segmentos concuerdan con los lugares
donde existe anomalia gravimétrica y un indice de sinuosidad mas cercano a 1. Por
otro lado, en Pirque y el corddn de cerros al norte de Santiago, en donde los
valores de IS son mayores a 2, tienen valores de Stream Gradient Index menores
que el promedio de la zona de estudio, insinuado poco alzamiento. Una
manifestacién geomorfoldgica del alzamiento diferenciado dentro de la zona de
estudio, es la orientacion de los drenajes que tienden a ser E-W en las zonas con
mayor alzamiento (ver Figura 5.3). Mientras que en las zonas con menor
alzamiento en roca tienen orientaciones variables y una mayor sinuosidad de los
drenajes (ver Figura 5.3), que es condescendiente a un paisaje mas viejo y por
tanto con menor dominio tectonico. La orientacién E-W de los drenajes en las
zonas con mayor alzamiento sugiere que el desplazamiento se produce en
estructuras NS que generan un levantamiento E-W. Por lo tanto, el mayor
alzamiento actual del frente cordillerano se concentro en el area central de la zona
de estudio (entre los 33°25” y 33°35’S), y en la zona norte (entre 33°15” y

33°20°S), en Chicureo. Estas zonas se pueden encontrar desplazadas en longitud
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por posibles lineamientos NE que se muestran en la Figura 5.10 con lineas
segmentadas, y que han sido relacionados con la orientacion de los depocentros en
la cuenca sedimentaria segun estudios gravimétricos (Yafiez et al. 2015).

Ademas, en la Figura 5.10 es posible observar lineamientos con mayores valores
de SL que atraviesan varios drenajes, lo que sugiere la presencia de una falla en
esta zona. Esto se debe a que la presencia de knickpoints dentro de los drenajes
concentra los mayores valores de Stream Gradient Index de cada drenaje (Seeber y
Gormitz, 1983). Estos lineamientos se encuentran sobre el escarpe en superficie de
la falla (Rauld 2011) en la zona central, y en el norte sobre las anomalias que
fueron encontradas en los perfiles gravimétricos en el Capitulo 3 del presente
estudio. Sugiriendo que los knickpoints producidos por el levantamiento de la falla
no han tenido un retroceso muy importante porque se encuentran cercanos al

escarpe actual.
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Conclusiones

La cordillera de los Andes se encuentra en una etapa de alzamiento que se
refleja en la concentracion de los valores altos de SL en la base de los
drenajes.

En el &rea de estudio los valores de SL son Utiles para caracterizar las zonas

con mayor alzamiento.

La erosion en la zona de estudio no es constante, y las mayores tasas se
concentran en las zonas con alzamiento, producto de la diferencia de energia

potencial que genera un levantamiento vertical.

La FSR genera un alzamiento diferenciado dentro del area de estudio,
concentrandose en la zona central, entre las latitudes 33°25°y 33°35°S, y en

la zona norte en Chicureo, entre las latitudes 33°15° y 33°20°’S.

No hay evidencias de alzamiento similar al de la zona central en el
piedemonte de Pirque, por lo que dificilmente el sistema de FSR se presente

en el borde de cuenca de esta zona.
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6. SISMICIDAD

En este Capitulo se propone analizar la sismicidad desde tres perspectivas diferentes,
que van desde lo mas global a lo méas local, con el fin de entender la amenaza generada
por la presencia de la falla San Ramén. La primera consta en analizar cémo se relaciona
la sismicidad con las manifestaciones superficiales de fallas, tanto espacialmente como
temporalmente, con el objetivo de definir criterios para segregar la sismicidad en
distintas estructuras. El segundo punto mas local, busca entender como se reparte la
energia liberada por los sismos en la zona de estudio, con la finalidad de definir las
estructuras con mayor potencial sismogénico. Por Gltimo el tercer punto aun mas local,
plantea instalar una red sismologica de alta sensibilidad con sismémetros de pozos de
2Hz (instalados a 3m de profundidad para disminuir el ruido, y aumentar el nivel de
deteccion de micro-sismicidad), y en base a los criterios establecidos en el punto uno,
definir si es posible detectar sismicidad en la FSR, para de esta forma asegurar que se

encuentra activa.

Para desarrollar el primer punto de andlisis, se tomaran varias fallas corticales con
manifestacion superficial que hayan generando eventos de M,>6. Se hard un analisis
espacial de donde se concentra la sismicidad producida post evento grande, en relacion
al plano de ruptura del evento principal, y las estructuras mapeadas en superficie, con el
fin de definir si se puede precisar un area de sismicidad asociable a una falla a partir de
su manifestacion en superficie. Para esto, se realizara una recopilacion bibliografica de
los casos ya estudiados, el terremoto de Pichilemu M, = 6.9 en 2010; L’ Aquila M, = 6.3
en 2009; y Chichi M,, = 7.5, en 1999. Ademas se incluira un analisis de sismicidad pre-
evento y post-evento con la intension de entender la productividad sismica de las fallas
corticales en periodos intersismicos. De no encontrarse en la literatura, se generara en
base a los datos de USGS. Este andlisis es de suma importancia para comprender qué
estructuras en superficie pueden ser interpretadas como fallas activas o con un potencial

riesgo sismico.
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Para entender qué lineamientos presentan mayor sismicidad, que es el segundo punto de
analisis, se realizdé una compilacion de datos hipocentrales del USGS, y se relacionaron
con lineamientos, segun lo descrito en la literatura. Los estudios que identifican las
estructuras principales de la zona han definido diferentes areas donde se concentra la
sismicidad (Barrientos et al., 2004; Jorquera, 2008; Armijo et al. 2010; Farias et al.
2010; Leyton et al. 2010).

En la literatura se ha reconocido una concentracion de la sismicidad en la parte alta de
los Andes al Oeste de la cadena de volcanes (ver Figura 6.1) con lineamientos N-S
(Barrientos et al. 2004; Jorquera, 2008) y asociables al sistema de fallas El Fierro (Farias
et al., 2010; Gonzalez, 2008) de caracter inverso con manteo hacia el Oeste. Algunos
autores han mencionado que hacia el Oeste de dicha estructura, existe una rampa de
despegue (Farias et al., 2010) que también mantea hacia el Oeste casi sub-horizontal y
que es reconocible en otras proyecciones de sismicidad obtenidos en la zona (Jorquera,
2008; Barrientos et al., 2004), que ademas concuerda con mecanismos focales obtenidos
a partir de cluster sismicos bajo la depresion central (Leyton et al. 2009). Existe otra
corriente que ha planteado que no necesariamente la sismicidad se concentra en fallas
inversas con manteo hacia el Oeste, y que pueden deberse a un bulldozer con manteo
hacia el Este (Armijo et al. 2010), fundamentado entre otros, por la forma de los
pliegues en el flanco oriental de la cordillera. Ademas se identifica una zona de
sismicidad en el flanco oriental de la cordillera de menor productividad en comparacion
a la de la cordillera principal, a una profundidad menor a los 15km asociada en la
literatura a la falla Pocuro-San Ramén (Barrientos et al. 2004; Jorquera, 2008; Farias et
al. 2010; Armijo et al. 2010; Perez et al. 2013). Ademas existen ciertos cluster
relacionados con la actividad minera de la faena Disputada al Noreste de Santiago, y
Teniente al Noreste de Rancagua (ej. Villegas 2010), y por ultimo la presencia de cluster
asociados a la actividad volcanica tanto en el complejo Tupungato (Jorquera, 2008;

Barrientos et al., 2004) como en el volcan San José (Barrientos et al., 2004).
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Figura 6.1. Sismicidad registrada por el USGS entre 1900-2015, se pueden observar éreas en donde se

concentra la sismicidad. 1) Sistema de falla El Fierro; 2) Fallas corticales del trasarco Andino, €j. falla Rio
Blanco (Casa et al. 2011). 3) Sistema de FSR-Pocuro, 4) Simicidad del volcan Tupungato, 5) Faenas
mineras, al norte Disputada, bajo la latitud 34°S El Teniente. Lineamientos resumidos de (Jorquera, 2008;
Farias et al. 2010; y Barrientos et al. 2004).
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Para entender la productividad sismica de la zona en general, se han calculado leyes de
Gutenberg-Richter realizando analisis de completitud en base a la metodologia de Stepp
(1971, 1972) en donde se obtuvo una recta del tipo Log(N)=5.71-1.06M; (Leyton et al.
2010) para eventos corticales entre los 32°-35°S. Por otro lado utilizando regresiones de
minimos cuadrado se obtuvo una ley G-R de log(N)=8.89-1.58M, (Jorquera, 2008)
mientras que Barrientos et al. (2004) obtuvo una ley de log(N)=7.8-1.4M, que representa
bien el comportamiento para sismos entre 3.5<M<5.5. En base a observaciones de
lineamientos y registros historicos de sismos méximos, para la zona es esperable un
sismo de M=7 (Barrientos et al. 2004) similar al ocurrido en 1958 Las Melosas.
Basando en relaciones empiricas de largo de lineamientos v/s magnitud (Wells y
Coppersmith, 1994 y Konstantinou, 2005) la magnitud méaxima esperable para la zona es
M,=7.3 (Jorquera, 2008), y apuntando a estar por el lado seguro de las observaciones,
M=7.5 (Armijo et al. 2010, Leyton et al. 2010). A pesar de que las leyes de G-R no son
extrapolables a los valores de sismos maximos por falta de registro, nos pueden dar un
orden de magnitud de los periodos de recurrencias para los eventos maximos; los cuales
serian cada 100 afio un M=7.0 basandose en la ley de Barrientos et al. (2004); un M=7.0
cada 200 afios con una posibilidad de ocurrencia del 90% (Jorquera, 2008), un M=7.5

cada 200 afios basandose en la ley propuesta por Leyton et al. (2010).

En especifico, la FSR no presenta sismicidad evidentemente asociable al segmento
donde ha sido mapeada en superficie, donde genera un escarpe de falla inversa entre los
33,4° y 33,6°S. Si bien se han encontrado sismos con mecanismos inversos cercanos a la
manifestacion en superficie, los sismos quedan al este del plano de ruptura proyectado
de la FSR (Pérez et al. 2013), asumiendo una ruptura en toda la extension donde la falla
ha sido observada en superficie. En los otros estudios, los sismos de profundidades
menores a los 20km también quedan en latitudes fuera del rango mencionado con una
manifestacién en superficie de la falla (Barriento et al. 2004; Jorquera, 2008; Farias et al.
2010), y en otros no se especifica la latitud (Armijo et al. 2010). Ademas, la sismicidad
de esta area se concentra en los bordes de los lineamientos con un rumbo aproximado

entre E-W y NE-SW con una profundidad hipocentral que varia entre los 10 y 25km,
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dejando a la mayoria en una profundidad mayor a 17km muy lejano de la superficie
(Jorquera 2008), lo que dificulta relacionar esta sismicidad con una ruptura en superficie
como la generada por la falla San Ramon. Por lo tanto, no hay evidencias claras de una
asociacion de sismicidad al escarpe en superficie, por lo que aln es necesario plantear la
pregunta si realmente la FSR es una estructura activa, o la sismicidad simplemente se
emplaza en lineamientos cercanos diferentes a la FSR. La ausencia de sismicidad por un
periodo de tiempo corto (40 afios representa el 0.4% de un ciclo sismico de 10.000
afios), no es argumento suficiente para aseverar que dichas fallas no podrian activarse en
el corto plazo, dado que la muestra es muy pequefia para el fendmeno estudiado. Pero
podemos confirmar fehacientemente que las fallas que presentan sismicidad se
encuentran activas, y tienen la capacidad de generar un sismo mayor que rompa a lo

largo del lineamiento.

En base a la pregunta de si la FSR como manifestacion superficial se encuentra activa,
es justificable un estudio de microsismicidad en la zona. De no medir micro-sismicidad,
es necesario tener una red sismologica como la actual de My.min = 3 por lo menos entre
10-100 afios, lo que claramente significa un registro sismologico alejado de las
capacidades del hombre en el corto plazo. Para esto se puede compensar el tiempo de
medicion con la resolucion de las mediciones, y agregar sismometros capaces de
detectar microsismicidad de M,, = 0 6 1. Para esto se plantea instalar una red con
sismémetros de pozo durante el tiempo necesario para registrar eventos de magnitudes
pequefias. Para definir cuanto tiempo es necesario colocar la red, se puede realizar un
calculo aproximado asumiendo ciertos supuestos. Para estimar la recurrencia se puede
ocupar el estudio de paleosimologia que menciona un evento cada 8.500 afios (Vargas et
al. 2014). Por lo que asumiendo un b-value de 1, el peor escenario para sismos pequefios
segun los valores de b-value de la zona (Jorquera, 2008, Barrientos et al. 2004, Leyton et
al. 2010), la sismicidad esperada en un afio asumiendo distribucién homogénea de los
eventos, se resumen en la Tabla 6.1, donde se observa que con un afio de registro

podriamos registrar con seguridad eventos de magnitud 2 o inferiores.



magnitud de los eventos (se asume una distribucién homogénea en el tiempo).

Sismo Max n° ev. M,,=0 n° ev. M,=1 n° ev. M,,=2 n° ev. M,,=3
7 1174.9 117.49 11.75 1.17
6.5 371.54 37.15 3.72 0.37
6 117.49 11.75 1.17 0.12
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Tabla 6.1 Cantidad de eventos esperados para un afio de registro segiin sismo maximo de la falla y

En base a este analisis se considera que una red de deteccion de micro-sismicidad debe
estar en operacion por un periodo minimo de 1 afio para obtener informacion que

permita asegurar la actividad sismica de una falla.

En funcion a las consideraciones descritas, en resumen en este Capitulo se definiran
criterios para asignar sismicidad a una falla; despuées con los registros de tele-sismicos
(NEIC-USGS) se hara un analisis de la particion de la energia sismica de la zona; y por
ultimo con la recoleccion de datos de una red de micro-sismicidad durante un afo, se

definird la FSR como una estructura activa o no.

6.1 Metodologia

Para definir criterios espaciales y temporales para comprender la sismicidad de
fallas corticales activas, se han tomado como ejemplo el terremoto en la falla
Pichilemu (M,=6.9) reactivada después del terremoto del Maule 2010 (Barrientos,
2010; Farias et al. 2011; Ryder et al., 2011); el sismo interplacas ocurrido en
L’Aquila, Italia, el 2009 M,=6.3 (Vannoli et al. 2012) con ruptura en superficie
(Bonini et al., 2014); y el sismo de ChiChi M,,=6.9, Taiwan de caracter inverso,
también con ruptura en superficie (Chen et al., 2001). El altimo a pesar de no estar
en un contacto interplacas, dado los altos indices de acortamiento en esta zona,

tienen una tasa de movimiento mucho mas cercanas a los sismos interplacas.
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Para comprender en qué estructuras se libera la mayor parte de la energia se utilizo
un registro historico desde 1953 a 2015 del centro USGS. Este registro esta
completo en magnitudes mayores a 4 desde 1973, y contienen 3767 eventos
corticales de profundidad menor a 35km. La red tiene una precision de
aproximadamente 10km, por lo que no es buena para definir con precision la
localizacion de los eventos, pero a modo grueso sirve para entender la forma en
que se libera la energia cortical del area de estudio. Se realizara un andlisis
longitudinal de la profundidad de los eventos, y un célculo de la energia liberada
medida en momento sismico, utilizando leyes empiricas que relacionan las
distintas magnitudes Ms, M,, M,, desarrolladas para esta zona (Leyton et al. 2009c)
y relaciones empiricas mundiales que relacionan las magnitudes Mg, My, con My,
(Scordilis 2006). Se eliminaron los eventos con magnitudes My, de duracion, por
no existir una ley que los aproxime su magnitud de momento. Estos eventos tienen
magnitud promedio My=3.5 y su magnitud méaxima es My=4.7 por lo que
representa un porcentaje de la energia no menor, por lo tanto el mapa obtenido es
una aproximacion de la energia liberada. Se utilizaron 1371 eventos de los 3767
registrados, incluyendo todos los eventos de magnitud mayor que 5, lo que
significa aproximadamente un 95% de la energia liberada dentro del periodo

estudiado.

Para observar si existe sismicidad en la FSR se instald6 una red de cinco
sismémetros reftek de 2Hz durante un afio en posiciones muy cercanas a la
manifestacion superficial de la falla. Si bien el arreglo de estaciones no es muy
poblado, permite tener precision en un area no mayor a 100km x 100km (margenes
de la Figura 6.9), que es lo necesario para encontrar sismicidad en la traza
principal de la falla. Se desarroll6 un modelo de velocidad en base a modelos
anteriores (Villegas, 2010) y se asumi6 en base a lo observado en otros estudios
que la relacion V,/Vs no es constante. Para obtener el modelo de velocidades se
corri6 el programa velest y hyp del paquete SEISAN, recursivamente hasta que los

errores en localizacion no disminuyeran. De las trazas de registro continuo, se
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revisaron manualmente una por una, y se cortaron los eventos que se registraron en
por lo menos tres estaciones. Para identificar los eventos, ademas de revisar la
traza es su estado natural, se utilizo el filtro entre 2-4 Hz, ya que este resalta
eventos que en la traza natural se pierden en el ruido. Para localizar los eventos se
marcaron las llegadas de la onda s y p claras, y se reviso que las relaciones V,/V;
de cada evento estuviesen entre 1.6 y 1.8 segundos, ademdas de tener una
correlacion en el grafico de V-Vs v/s V, de 0.90 y un rms menor a 0.1 segundo.

6.2 Resultados

6.2.1 Andlisis espacial y temporal de la sismicidad y su relacion con
estructuras en superficie.

Para asociar con certeza la sismicidad a una estructura en superficie, que es el
primer punto de andlisis, la profundidad hipocentral, los mecanismos focales, y la
ubicacidn en planta deben ser condescendientes con la manifestacion en superficie.
Como fue mencionado, se analizaran los eventos de Pichilemu 2010 (Barrientos,
2010; Arriagada et al., 2011; Ryder et al. 2011; Ruiz et al. 2014; Aron et al. 2014);
L’Aquila 2009 (Chiarabba et al. 2009; EMERGEO working Group, 2009; Vannoli
et al., 2012; D’ Agostino et al. 2012; Bonini et al., 2014); y Chichi 1999 (Ma et
al., 2001; Chen et al., 2001; Lee et al., 2002; Shyu et al. 2005; Chang et al. 2007),
con el fin de encontrar un rango espacial para el cual la sismicidad sea relacionable
con una estructura en superficie. Para definir como es la produccion temporal de
eventos para estructuras corticales, se analizaran estos eventos mas el de Teno M,,
= 6.4, 2004 y Loma Prieta My, = 7.1, 1989. El primer punto busca minimizar los
errores al asignar sismicidad a ciertas fallas, para no cometer el error de creer que
estdn activas por asignarles sismicidad relacionada con otras estructuras. El
segundo punto busca entender si las fallas corticales concentran toda su sismicidad
cercana al evento grande, o tienen una distribucion temporal mas homogénea que

por lo tanto para que una falla sea activa deberia presentar por lo menos eventos
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muy pequefios que indiquen que se esta liberando esfuerzo en estas estructuras.
Para el analisis espacial, primero sera descrita la manifestacion en superficie de la
falla, después la sismicidad encontrada en un evento grande, y como es el plano de
ruptura de cada evento por separado. Para después relacionar la sismicidad y la

ruptura con manifestacion en superficie.

6.2.1.1 Pichilemu M,=6.9, Marzo de 2010.

La falla Pichilemu tiene un comportamiento co-sismico normal de rumbo NW (ver
Figura 6.2) y es una falla cortical reactivada post megaterremoto del Maule 2010
(Barrientos, 2010; Arriagada et al., 2011; Ryder et al. 2011; Ruiz et al. 2014). Este
evento genero grietas extensionales cercanas a la falla (Arriagada et al. 2011), sin
presentar una ruptura en superficie, a pesar de esto existen evidencias geologicas
de este comportamiento en el pasado (Aron et al. 2014). El bloque yacente ha
tenido un alzamiento de ~550 m, evidenciando wuna supremacia del
comportamiento normal de la falla (Aron et al. 2014). Por otro lado, un analisis
topografico de los drenajes que cruzan la estructura, evidencio la presencia de
knick points con un resalto acumulado de entre 60-200 m (Alfaro, 2011). Ademas,
existen terrazas marinas alzadas en el bloque yacente, que no se presentan en el
blogue colgante, que demuestran la repetitiva actividad de la falla en el cuaternario
(Aron et al. 2014).

Respecto a la concentracién espacial de la sismicidad Barrientos (2010) menciona
una falla de 40 km de longitud y 20 km de ancho. Basado en un analisis de
lineamientos por imagenes satelitales, Alfaro (2011) define un lineamiento de 65
km, pero que la sismicidad del evento del 2010 se concentra en una elipse de ejes
35 km x 25 km. El plano de ruptura proyectado en superficie tiene dimensiones de
40 km x 15 km (Ryder et al. 2011), que acumula el mayor desplazamiento en un
area de 20 km x 10 km (Ryder et al. 2011; Ruiz et al. 2014).
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Figura 6.2 Terremoto de Pichilemu. Modilficado de (Alfaro 2011 y Ruiz et al. 2014). Planos de
fallas definidos por Alfaro (2011) en amarillo y en negro por Ryder et al. (2011). Sismicidad

registrada por CSN (centro sismolégico nacional) en circulos grandes sin ser relocalizadas, y en

circulos pequefios sismicidad relocalizada (Farias et al. 2011).

No existe en la literatura un analisis de la temporalidad de los eventos para la falla
Pichilemu, por lo que se plantea hacer un analisis basado en los datos de
sismicidad del USGS desde 1970-2015. Se asignaron como sismos corticales los
que presentan una profundidad menor a 15km para el &rea comprendida entre
72.2°W-71.5°W y entre 34°S-34.7°S, generando una anlisis temporal durante

~40 afos (ver Figura 6.5a). El angulo de subduccion ha sido aproximado en 22°
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para esta latitud (Pardo et al. 2003) por lo que la sismicidad interplacas deberia
concentrarse a 40km de profundidad. Aln asi en trabajos anteriores se ha definido
la sismicidad interplacas en 25km (Ryder et al. 2011), por lo tanto para estar
seguros que son eventos corticales, se definié 15km como limite. Por la cercania
de la fuente cortical, al contacto interplaca, la eleccion precisa de los eventos
corticales es compleja, y puede que estos eventos estén mal localizados. El analisis
temporal seré discutido en la Seccién 6.2.1.4.

Respecto a la relacion espacial entre la sismicidad y la manifestacion en superficie
se pueden destacar los siguientes puntos del terremoto de Pichilemu: lo primero es
que la sismicidad relocalizada esta limitada al area donde se encuentra el plano de
desplazamiento del sismo mayor (ver proyeccion de planos en Figura 6.2).
Ademas esta area se encuentra limitada a la traza de la falla definida por una
manifestacion superficial de desplazamiento (ver trazas de falla en rojo de la
Figura 6.2). Por ultimo los planos de ruptura en profundidad para un M, = 6.9 se
estiman en 37 km x 20 km (Wells y Coppersmith, 1994) lo que se ajusta bien a los

planos estimados por lo diferentes autores.

6.2.1.2 L’Aquila M,=6.3, Agosto 2009

En la region de Abruzzi, Italia donde ocurrid el evento, existen diversas fallas
orientadas principalmente NW, debido un sistema de duplex imbricado (Ghisetti y
Vezzani, 2000) producto de la subduccion de la micro-placa Adriatica bajo la
placa Euroasiatica. Las evidencias de un duplex generan una supremacia de fallas
inversas, que generan un relieve positivo como el bloque central de Los Apeninos.
A pesar de ser un sistema principalmente compresivo, existen fallas normales
como por ejemplo la falla Paganica, Argano o Mt.Stabiata entre otras (Chiarabba
et al. 2009, Moro et al. 2013) que acomodan la extension en la parte superior del
duplex. El evento registrado el 6 de Agosto de 2009 es consistente con la
deformacién asociada al sistema de fallas normales Paganica, dado la

concentracion de sismicidad, las rupturas en superficie y mecanismo focal
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(EMERGEO working Group, 2009; Bonini et al., 2014). Esta falla tiene diversas
manifestaciones geomorfologicas: como encontrarse el un borde de cuenca que se
comporta como un semi-graben (Ghisetty y Vezzani, 2000; Vannoli et al. 2012), el
desplazamiento de paleoterrazas, y la ruptura de las primeras capas de sedimentos
vistas en trincheras (Moro et al. 2013), que han evidenciado 4 movimientos en los
ultimos dos milenios. Es importante notar que esta zona se encuentra muy poblada

de fallas activas (ver Figura 6.3).

El sismo de L’Aquila ubicado en la parte central de Los Apeninos, tiene un tensor
de momento normal NW (EMERGEO working group, 2009; Bonini et al. 2014).
Sismoldgicamente, el evento principal tiene un plano de ruptura menor que 20 X
15 km (Bonini et al. 2014). Mientras que utilizando una inversion de los datos de
INSAR-d se obtiene un plano de 19 x 13 km. En base a datos de GPS el plano de
ruptura se define en 11.1 x 10.2 km (Walters et al. 2009). En consecuencia, la
estimacion de largos de ruptura varian entre 12-18 km en promedio 12.9 km, con
un ancho desde 10 a 17 km promediando 13 km (Vannoli et al., 2012). En
contraste, los datos de ruptura en superficie indican un largo desde 3 a 19 km con
un promedio de 9.6 km discontinuo (ver Figura 6.3) (Vannoli et al., 2012). Esto
indica que para este sismo la ruptura en superficie fue menor al largo de ruptura en
profundidad, y por esta caracteristica fue puesto como caso de estudio, ya que
sugiere un incremento de la ruptura a profundidad, comportamiento que ya ha sido
observado previamente en fallas corticales (Wells y Coppersmith, 1994). Aun asi
cabe destacar que la manifestacion en superficie de fallas en esta zona es muy
poblada y no tan lineal como en el caso de la falla Pichilemu, Chelungpu, o San
Ramodn, por lo que es mucho mas probable que para esta zona la ruptura

comprenda varias fallas de superficie.

La sismicidad producto de este terremoto se extiende mas alld del plano de
ruptura, principalmente porque las réplicas de los dias posteriores acomodan la

deformacidn generada en el evento principal alrededor del plano, en el caso de este
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Figura 6.3. Terremoto de L’Aquila 6 Agosto 2009, Italia. Se observa en desplazamiento vertical

post evento, en circulos verdes y amarillos (Agostino et al. 2012) el cual se relaciona directamente

con el plano de ruptura en naranjo (Walters et al. 2009). Los mecanismos focales evidencian el

comportamiento normal de esta secuencia de eventos corticales. Los eventos en gris muestran que

si bien la mayoria se cocentra en el plano, hay un cluster de sismos alineados N10°W pero como

una consecuencia del evento principal (Guglielmino et al. 2013). Se evidencia una masiva

presencia de fallas normales, posiblemente asociables a que el evento ocupe genere una ruptra en

superficie en mas de una, demostrada con circulos verdes (ruptura tectnica). Las rupturas en

superficie, circulos verdes, amarillos y celestes, y las fallas normales (Emergeo group, 2009).



111

terremoto hacia el sureste del plano de ruptura, pero de todas formas se encuentran
espacialmente muy bien relacionados con la ruptura en superficie (ver Figura 6.3).
Estimando la geometria de la ruptura con las relaciones de Wells y Comppersmith
(1994), se obtiene un largo en superficie 13 km; largo en profundidad de 19 km; y
12 km de ancho. Bastante similares a los promedios en base a varios estudios de
9.6, 13 y 13 km respectivamente (Vannoli et al., 2012), sobredimensionado un
poco el largo de ruptura en profundidad.

Respecto al analisis temporal de la secuencia de sismos, solo se han realizado
estudios que prueban la disminucion de sismicidad post evento principal, pero no
se ha hecho un analisis temporal de la sismicidad pre evento, por lo que han
recolectado los datos disponibles en el USGS obteniéndose una distribucion de
eventos de baja magnitud constante a lo largo del tiempo (ver Figura 6.5b). Las

conclusiones seran discutidas en la Seccion 6.2.1.4.

6.2.1.3 ChiChi M,,=7.5, Septiembre 1999

Este terremoto se generd en la falla Chelungpu al oeste de Taiwan, esta falla
pertenece a una familia de por lo menos 5 grandes fallas inversas que generan el
alzamiento de Taiwan mountain belt producto de la interaccién de la placa
Euroasiatica con la placa Philippina Taiwan (Lee et al., 2002; Chen et al., 2001;
Shyu et al. 2005). La falla Chelungpu tiene un rumbo N-S, mientras que en
general la familia de fallas en la cordillera de Taiwan van desde N-S a N30°E. La
falla Chelungpu, de aproximadamente 72 km, se encuentra en un borde de cuenca,
y su mas importante manifestacion en superficie es la generacion de un escarpe de
falla inversa (Lee et al. 2002). Ademas limita la parte oeste de Taiwan mountain
belt, generando una deformacion tipo sinclinal en el comienzo del frente
cordillerano, que es observable en perfiles de reflexion sismica (Wang et al. 2004),
que deforma rocas Pliocenas y Oligocenas (Wang et al. 2004, Lee et al. 2002). Por
Galtimo, la manifestacion en superficie mas evidente, es la ruptura generada en el

sismo de ChiChi 1999, que comprendi6 los 72 km de la falla en superficie, y tuvo
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un comportamiento diferenciado inverso, e inverso sinestral en los 70 km centrales
y normal-dextral en su borde sur (Chen et al., 2001; Chang et al., 2007). Es
importante notar que este evento generd una ruptura a lo largo de toda la
estructura, similar a lo ocurrido en Wenchuan 2008 M,=7.9, Sichuan, China (Pan
et al. 2014). Ademas otro punto importante, es que la manifestacion en superficie
de esta estructura es continua en los 72 km y no presenta steps u otro mecanismo
de segmentacién de la falla, ain asi existen otros lineamientos de fallas inversas
separados de la falla Chelungpu por 6 a 10 km que no fueron activadas en el
evento de 1999, tanto las fallas hacia el Oeste, como hacia el Norte y Sur de la
ruptura principal, y que si han presentado sismicidad independiente en el siglo XX
(Shyu et al. 2005).

Respecto a donde se concentro la sismicidad del evento, podemos destacar que
existen varios cluster de sismos dentro de las primeras 24hrs, que tienen
comportamientos cinematicos variados y estan espacialmente bien distribuidos
dentro de un area de 100 km x 70 km (Chang et al. 2007). Un evento que esta
magnitud genera un acomodo en la tierra que debe compensar la liberacion de
esfuerzos, lo que produce una extension de la sismicidad mucho mas amplia que el
plano de ruptura incluyendo mecanismos normales dada las generacion de grietas
en superficie, y de rumbo por el acomodo del bloque alzado. El plano de ruptura
del evento grande se extiende en un area de 70 km x 40 km (Chang et al. 2007),
generando una falla inversa, dado los mecanismos focales de los eventos dentro
del plano (ver Figura 6.4). El plano de ruptura modelado por el evento principal
concluye que el desplazamiento se genera en un area de 70 x 40 km,
concentrandose en los primero 15 km (Ma et al. 2000). El area con mas
desplazamientos es de 50 x 40 km correspondiente a la aspereza deslizada (Ma et
al. 2010), y el epicentro se encuentra en uno de los bordes de esta area (ver Figura
6.4). Ademas se puede observar que sismicidad relacionada con la ruptura
principal se concentrada en un area limitada por la manifestacion en superficie de

la falla Chelungpu. Por lo tanto, lo mas importante destacar es que esta falla es
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continua en superficie y la mayor parte de sismicidad se encuentra reducida al &rea
de ruptura limitada por la manifestacion en superficie. Ocupando las relaciones de
Wells y Coppersimth (1994) para un sismo inverso My = 7.5 la ruptura en
superficie seria de 73 km, y un ancho de 30 km, por lo que nuevamente las

relaciones estan cercanas a las observaciones de campo.

Respecto a al analisis temporal de la sismicidad asociable a esta falla, los registros
indican que existe una presencia continua de eventos relacionados con la falla
Chelungpu, observable en la Figura 6.5b. Ademas en un analisis mas global se
puede observar el patrén de productividad sismica de Taiwan, en donde se observa
una disminucion importante de eventos por afio desde enero de 1999 hasta
septiembre del mismo afio, en donde se generd el evento de My, = 7.5 (Wu y Chen,
2007).

6.2.1.4 Patrones temporales y espaciales de eventos analizados

De los resumenes realizados en este Capitulo se puede concluir que la sismicidad
relacionada con una falla cortical no necesariamente se encuentra limitada al area
de ruptura del sismo caracteristico, posiblemente porque la sismicidad es un reflejo
de la actividad necesaria para acomodar los esfuerzos liberados post gran evento.
A pesar de esto la sismicidad que es totalmente asociable al evento principal, esta
casi en su totalidad dentro del area de ruptura. Por lo tanto, es esperable que los
eventos en periodos intersismicos se concentren en el area de ruptura principal de
la falla, la zona que a lo largo del ciclo sismico libera mas energia, pero existe la
posibilidad de la generacién de eventos en menor cantidad en zonas cercanas. Para
estar seguros de la actividad de la falla se deberia encontrar eventos dentro del

plano de ruptura principal.

Por otro lado, los planos de ruptura de los sismos principales, si se encuentran
limitados por la manifestacion en superficie, con la excepcion de L’Aquila,

posiblemente por ser una zona con una gran densidad de fallas. La afirmacion que
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la ruptura se encuentra limitada por la manifestacion en superficie es observable en
varias fallas que han generado un evento de gran magnitud, que para no desviarse
del objetivo de la tesis no han sido incluidas en profundidad. Entre estos eventos
se encuentra Wenchuan 2009 M, = 7.9, China, donde la ruptura fue menor al largo
de la falla en superficie (Pan et al. 2014); Asnam 1980 M¢=7.3, Argelia, donde la
ruptura fue similar a la estructura preexistente (Yielding et al. 1981); Loma Prieta
1989 M=7.1, Estados Unidos, donde la ruptura fue una parte de la falla San
Andrés en un contacto interplacas (Spudich et al. 1995). Este fendmeno se ve
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Figura 6.4 A la derecha, replicas dentro de las primeras 24hrs (Chang et al. 2007) con el plano de
ruptura principal proyectado en planta con una linea negra discontinua, en rojo la zona de mayor
desplazamiento (Ma et al. 2001). A la izquierda los desplazamientos en superficie observados
(Chen et al., 2001) .
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reflejado que el valor de momento sismico en base a la ruptura en superficie, es
similar al valor de momento sismico calculado de forma instrumental (Wesnousky,
2008), y que la ruptura en superficie es similar a la ruptura en profundidad (Wells
y Coppersmith, 1994) con una relacién aproximada del 75%. Por lo que lo méas
probable es que el evento caracteristico esperado esté limitado por las estructuras
en superficie, lo cual nos permite definir un &rea maxima de ruptura de la FSR en
base a las relaciones empiricas de largo versus ancho de Wells y Coppersmith
(1994). Estas relaciones se muestran como un buen indicador de la geometria de
las rupturas, segun lo visto por el resumen para eventos post formulacion de las
relaciones empiricas. Por lo tanto para la FSR deberian variar entre varios planos
de 10 x 8 km, si los segmentos actuan de forma independiente, hasta un area de 24

x 13 km si los segmentos actdan en conjunto.

Para realizar el andlisis temporal, se graficaron los eventos ocurridos dentro de la
proyeccion del plano de ruptura en planta, durante todo el registro posible del
USGS. La red sismoldgica del USGS es capaz de detectar M > 4 para lugares fuera
de Estados Unidos, mientras que para la zona de Loma Prieta el registro de
eventos tiene una completitud, con seguridad todos los sismos M > 3, y desde el
2013 en adelante M > 1.5. Los planos de ruptura utilizados fueron obtenidos de
datos telesismicos; Pichilemu (Ryder et al., 2012); L’Aquila (D’Angostino et al.,
2012) ChiChi (Ma et al. 2001); Loma Prieta (Spudich et al., 1995); y para el caso
del Teno se aproximd un area de ruptura basada en las réplicas del evento (ver
Anexo 6.1). Al analisis temporal, se agrega la profundidad de los eventos con la
intension de observar si estan cercanos a la superficie, con el fin de confirmar que

estén relacionados con la manifestacion en superficie (ver Figura 6.5 a, b, c).

De los resultados, lo mas importante a destacar es que la sismicidad de todas las
estructuras estudiadas, no se concentra Gnicamente cercana al evento grande, sino
que se encuentra distribuida heterogéneamente durante las Ultimas décadas. Esto

sugiere que para que una estructura esté activa, en un periodo de tiempo
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predeterminado se debe detectar sismicidad dentro del plano de ruptura
caracteristico del evento grande. Por lo tanto, es necesario definir un periodo de
tiempo dependiente de la capacidad de deteccion de la red y la tasa de deformacion
de la falla, en donde de no encontrar sismicidad se puede aseverar que la falla esta
inactiva.

Las tasas de deformacion de cada falla estan directamente relacionadas con la
produccion sismica, y se puede observar en las diferencias entre las zonas de Loma
Prieta (interplacas) y ChiChi (alta tasa de deformacion), en comparacion a la zona
de Pichilemu, Teno y L’Aquila de baja deformacion. Teno, Pichilemu, y L’ Aquila
que al encontrase sometidos a tasas de deformacion menores, la productividad es
muy baja, y eventos de M>4 son poco esperables dentro de un periodo de
medicion cercano a las décadas. Por lo tanto, es muy conveniente sensibilizar las
estaciones y ser capaces de registrar eventos del orden de magnitud 2, algo similar
a lo que ocurrié en California, donde a mediados del 2012 se comenzaron a
registrar eventos de magnitud cercana a 1, y la deteccion de eventos aumentd

exponencialmente (ver Figura 6.5c).
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(Marzo 2010)
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Figura 6.5a Registros temporales de USGS entre 1950-2015 para la falla Pichilemu. Sismicidad

dentro de la zona delimitada por los planos de ruptura de diferentes eventos corticales a nivel

mundial. (Para ver plano de ruptura ver Anexo 6.1).
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Figura 6.5b Registros temporales de USGS entre 1950-2015. Dentro de la zona delimitada por

los planos de ruptura de diferentes eventos corticales a nivel mundial. (Para ver plano de ruptura
ver Anexo 6.1).
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LomaPrieta, EEUU Mw=7.1
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Figura 6.5C Continuacion de imagen anterior. Eventos registrados por el USGS entre 1950 y

2015 en el area delimitada por el plano de ruptura de LomaPrieta 1989.

Otro punto importante, es que para los sismos con tasas de deformacién menor
(Teno, L’Aquila, Pichilemu) la produccion temporal es heterogénea. Para la
ruptura en Pichilemu existe una zona de no sismicidad entre 2004 y 2010, pre
evento y entre 2011 y 2014 post evento; mientras que en el Teno despues del 2009
no se detectan eventos, por lo tanto hay un periodo de no sismicidad entre 2009-
2015; y para la zona de L’Aquila desde el afio siguiente al terremoto hasta la
actualidad no registra eventos, es decir entre 2010-2015. Esto implica que las
fallas corticales no necesariamente tienen tasas de produccion constante para
eventos de una magnitud elevada con respecto a su sismo maximo. Este
comportamiento dificulta el estudio de las fallas corticales, porque puede que nos
encontremos en una laguna sismica de una falla, que de no ser conscientes de este
fendmeno podemos generar una mala interpretacion de la inactividad de la falla.
Por lo tanto, la Unica manera de evitar esta problematica, es tener por lo menos dos
ordenes de magnitud de deteccidn por sobre lo necesario para el periodo en donde
se establecerd la red. En ChiChi y LomaPrieta no existe este problema por ser

fallas con tasas de deformacion elevadas.
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6.2.2 Analisis de sismicidad en el area de estudio.

En base a los datos recolectados por el centro sismoldgico del USGS, se realiza un
analisis de la distribucién de sismos en la zona, tanto en posicion (ver Figura 6.6)
como en liberacion de energia (ver Figura 6.7). En la primera se observa que la
sismicidad hacia el Oeste de la cordillera se profundiza concentrandose
principalmente entre los 22-40 km, mientras que en la zona central, zona 2, 3y 4
la sismicidad es somera, ya que la presencia del &rco magmatico genera un
gradiente térmico que disminuye el comportamiento fragil a profundidades
mayores de 24 km. La zona 3 es la més poblada sismicamente con mas de 1500
eventos orientados en lineamientos N-S y espacialmente relacionada con el arco
magmatico actual, concentrando la mayor cantidad de sismos de M > 6 (ver Figura
6.6). Por otro lado, la sismicidad cortical somera, a profundidades menores que 8
km, se concentra desde las zonas 3 hacia el este. Mientras que en la zona 2, donde
se encuentra el sistema de falla San Ramdn-Pocuro, la mayor cantidad de sismos
no es somera y se concentra entre los 8-16 km de profundidad, sugiriendo la
presencia de una falla ciega. Si la sismicidad en la zona 2 puede relacionarse con

la presencia del sistema de fallas San Ramodn-Pocuro se discutird en el punto 6.3.2.

A nivel energético vemos que la mayor cantidad de energia se libera en la zona
central de la cordillera cercana a los volcanes Tupungato-Tupungatito, San José,
Maipo. La presencia de estos volcanes es evidencia del arco magmatico a esta
longitud. Por el calentamiento de la corteza producto del ascenso del magma, se

genera una corteza rigida de menor espesor.

En necesario tener en cuenta la no completitud del registro del USGS para este
periodo, por lo que el mapa presentado en la Figura 6.7 es Unicamente una
aproximacion de la energia liberada y no debe ser interpretado como la energia
total. Desde 1973 existe una completitud de sismos con magnitud mayor igual a

4.8, lo que implica aproximadamente un 95% de la energia liberada en esta zona.
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Figura 6.6 Imagen de sismos registrados por el USGS entre 1900-2015 en el area de estudio. A la

derecha se muestran histogramas de la profundidad de los sismos delimitados por las zonas en
amarillo, todos tienen la misma escala vertical y horizontal. Para facilitar la identificacién de

sismos, cada zona tiene un color distinto.

Una conclusién importante de esta Seccion es que dentro del registro historico del
USGS, no existe liberacion de energia ni eventos asociable a la FSR por lo que
bajo el supuesto que estos 35 afios de registro son representativos de la
productividad sismica de la zona, la FSR no es precisamente la estructura mas
importante en la deformacién instantanea de la cordillera. Esto sugiere que es
necesario comprender este sistema de fallas a profundidad sin evidencias estudiada
en superficie, como un factor relevante para entender el peligro sismico al cual se
encuentran sometidas las ciudades al Oeste del piedemonte de la cordillera de los

Andes, y en especial Santiago.
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Figura 6.7 Liberacion de energia en la zona desde 1950-2015 basada en sismos Mw>3.5.

6.2.3 Experimento de microsismicidad, la red sismica

Se instalaron 5 estaciones sismicas de pozo Reftek S31f-2.0a (ver Figura 6.8)
desde febrero del 2014 hasta febrero de 2015, ubicadas cerca de la manifestacion

en superficie de la falla

San Ramon (ver Figura 6.8), con el fin de registrar microsismicidad asociable a la
falla. Para la localizacion de evento se buscé un modelo de velocidades que
disminuyera lo més posible los errores en profundidad y horizontal de los eventos.
Para esto se ejecuto reiteradas veces el programa velest del paquete de SEISAN e
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hyp para localizar los eventos. Dado que la red no tiene una distribucion 6ptima y
estd reducida a un espacio muy acotado, la cantidad de eventos registrados con
precision se restringe a una zona de no mas de 100 x 100 km, generando errores no
aceptables para los sismo fuera de esta area. La precision aceptada fue de 8 km
tanto en profundidad como en la horizontal, y los resultados de este experimento
se observan en la Figura 6.12, mientras que todos los eventos registrados, sin

importar su error en localizacion se pueden observar en la Figura 6.9.

Para encontrar el modelo de velocidad 6ptimo se partié del modelo calculado por
Villegas (2010), que hace una tomografia sismica entre Disputada y El Teniente.
El perfil de velocidades ultimo se resume en la tabla 6.2. Se puede observar que no
se cambiaron las profundidades de las capas, ya que en la modelacién no genero

cambios ostensibles, principalmente porque segmenta bien la corteza.

Se revisé manualmente todas las trazas registradas y se cortaron los eventos que
tuvieran menos de 25 segundos de distancia entre las ondas s y p, lo cual significa
aproximadamente menos de 100km de distancia a las estaciones. En total se
encontraron 1666 eventos de los cuales la mayoria se encuentran en el contacto
placa de Nazca-Sudamericana, posiblemente intraplaca; de ellos los con profundad
menor a 50km fueron considerados como sismos corticales. Restando los eventos
en los que no se podian identificar claramente la llegada de las ondas s y p en por
lo menos tres estaciones, se contabilizando un total de 245 eventos corticales en el
periodo de 1 afio. De estos la mayoria son asociables a la faena minera en
Disputada, destacandose un total de 110 eventos relacionados con la liberacién de

energia en la corteza.
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Tabla 6.2. Modelos de velocidades inicial y final obtenidos del proceso recursivo entre los

programas velest y hyp, del paquete de SEISAN.

Modelo inicial (Villegas, 2010) Modelo final
Capa Prof Vp Vs Prof Vp Vs
1 0 4.76 2.8 0 4.775 2.843
2 2.0 4,915 2.82 2.0 4.919 2.895
3 4.1 5.07 2.83 4.1 5.056 2.933
4 8.0 6.03 3.487 8.0 6.027 3.499
5 12.0 6.21 3.56 12.0 6.207 3.578
6 16.0 6.397 3.635 16.0 6.397 3.656
7 20.0 6.58 3.71 20.0 6.577 3.726
8 26.2 6.86 3.82 26.2 6.859 3.822
9 30.1 7.13 3.95 30.1 7.119 3.953
10 48.0 8 4.59 48.0 8 4.59

6.2.4 Resultados de sismicidad cortical PUC.

Los eventos registrados se distribuyen heterogéneamente en la parte central del
arreglo, mientras que en la parte mas externa se encuentran en el centro de la
cordillera a la latitud de 70°10°W, y en forma de cluster cercanos a la faena minera
de Disputada. Del total de sismos, 135 estan espacialmente relacionados con la
actividad minera y 110 con actividad cortical, un 56% Yy 44% respectivamente (ver
Figura 6.10). De los sismos localizados sin importar el error de localizacion, 24 se
encuentran dentro del area delimitada por el plano de ruptura para la FSR
proyectado en planta, incluyendo los eventos a menos de 1km del plano, y
asumiendo que la falla tiene un manteo de 30° hacia el Este. Respetando las
observaciones geoldgicas y geofisicas con el TEM de una falla de alto angulo,
dentro del plano delimitado por una falla de manteo 70°, se encuentran un total de

6 eventos, que se profundizan hacia el Este.
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Figura 6.9 Sismicidad cortical (profundidad menor a 50km) encontrada, sin importar el error en

localizacion.



126

B
o

§ 30 Corticales Mina Disputada -
s Corticales
320
U
2 10 l I
c
0

0 5 10 15 20
Hora UTC

S 30} MinaDisputada

f ot
g
3 20
[
T 10
c
00 5 10 15
Hora UTC

Figura 6.10. Analisis estadistico de los eventos encontrados, sin importar su error en posicion.

Podemos ver que la actividad que tiene posibilidades de asociarse a la FSR no
representa mas del 9% de la actividad de la zona, a pesar de que la red desarrollada
tiene un sesgo notorio hacia la actividad de esta falla dada su cercania. La red
permite medir eventos pequefios siempre y cuando estos se encuentren muy cerca
de la red. Para los eventos generados en el sistema de falla EI Fierro, o en el centro
de la cordillera principal, la sensibilidad de estos equipos queda totalmente
anulada. Si se elimina la actividad minera, es decir de la actividad netamente
cortical, la FSR contiene un 20% de los eventos, que dados los sesgos
anteriormente mencionados, reafirma que esta falla no es la principal fuente

sismogénica de la zona.
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Figura 6.11. Andlisis estadistico de los resultados con errores menores a 8km tanto en

profundidad como en la horizontal.

La actividad minera se concentra entre las 17 y 21 hrs UTC, es decir entre las
15:00 y 19:00 hora local, sin presenciar eventos en otras horas. Mientras que la
actividad cortical detectada tiene dos niveles principales de deteccion entre las
1:00 a 9:00 UTC, es decir entre las 22:00 y 6:00 hora local donde en promedio 7
eventos por hora; y entre las 9:00 a 24:00 UTC, en hora local desde las 6:00 a
21:00 que se registraron en promedio 4 eventos, debido a que en estas horas la

actividad de la ciudad aumenta (y se empeora el nivel de deteccion de la red).

De los datos con errores menores a 8km, podemos distinguir que existen un total
de 94 eventos, de los cuales 41 son netamente corticales y 54 relacionados con la
faena minera, por lo tanto la proporcion entre eventos corticales naturales y
eventos por explosiones en Disputada se mantienen igual (ver Figura 6.11). Los
eventos que se encuentran dentro del area delimitada por la FSR con un manteo de
30° son 14, mientras que para la falla de 70°, solo un evento se elimina respecto al
total registrado, por lo que quedan 5 eventos. En tanto a la proporcion de eventos
asociables a la FSR respecto a los eventos corticales (35%), claramente vemos un
aumento ya que los eventos mas cercanos a la falla seran mejor localizados dada la

geometria de la red utilizada.
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Figura 6.12 Mapa de sismicidad con errores menores a 8 km en profundidad y horizontal.
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6.3 Discusiones

6.3.1 Validez de metodologia para definir una falla activa

Diversos estudios han buscado generar una relacién entre la ruptura en superficie,
la geometria de la ruptura y la magnitud del sismo (p. ej. Wenousky, 2008; Wells y
Coppersmith, 1994). Estas relaciones han sido calculadas con eventos en todo el
mundo, por lo cual en teoria no deberian estar sesgadas a una zona, queda la
pregunta si la cordillera de los Andes esta bien representada por estas relaciones, o
tiene un sesgo unico producto de su particular tectonica. Wells y Coppersmith
(1994) discute respecto a los factores de influencia del régimen tectonico de la
region (extensional o compresional) y llega a la conclusion que la separacion por
ambiente tectdénico no mejora las desviaciones estandar de las relaciones. Por lo
tanto en un inicio es una buena aproximacion no diferenciar las fallas por zona, y
esto queda demostrado en la buena aproximacion que genera la relacion de Wells
y Coppersmith en los planos de ruptura estudiados en el presente estudio. Es
importante destacar estas relaciones no fueron calculadas con estos eventos ya que

son posteriores a 1994, afio que se publico el articulo.

Sobre la conclusion que la sismicidad se debe contener en un plano proyectado de
la manifestacion de la falla en superficie, es evidente que la sismicidad dentro del
plano acotado por la manifestacion en superficie es asociable a la falla, pero el
punto de analisis es que sucede afuera. Como se observa en Pichilemu toda la
sismicidad queda dentro del plano de ruptura, pero en L’Aquila y ChiChi hay
sismicidad afuera. Lo observado principalmente en ChiChi que esta sismicidad
estd asociada a otras estructuras que se activan por el movimiento principal, algo
similar a lo ocurrido en la falla Pichilemu posterior al megaterremoto de 2010. Por
lo tanto para tener certeza de que una falla esta activa lo mejor es buscar
sismicidad dentro del plano de ruptura asociado a la manifestacion en superficie,
de esta forma omitimos los posibles errores de incluir sismos asociados a otras

estructuras.
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6.3.2 Importancia de la falla San Ramon en la zona

Respecto a la importancia de la FSR en la actividad tecténica de la zona, en la
Figura 6.6 queda en evidencia que la falla en especifico y el sistema de falla San
Ramon-Pocuro no es la fuente sismogénica mas activa, y la influencia de un menor
espesor cortical rigido aledafio al arco magmatico condiciona que la mayor
sismicidad se concentre en la zona central de la cordillera. Esta sismicidad en el
arco magmatico, dados los registros actuales, tiene una cinematica de rumbo, al
menos para los eventos mas grandes. Es importante notar que la ultima
aseveracion esta sujeta a la pequefia ventana de tiempo en donde se han registrado
eventos, del orden de 60 afios. La segunda zona con mayor actividad, es donde se
encuentra el sistema de falla San Ramén - Pocuro, pero la mayoria de la
sismicidad se concentra a profundidades mayores que 10km, no como en las otras
zonas de la cordillera. Para asegurarnos que este comportamiento no esta sesgado
por la mala localizacion de eventos por parte del USGS, se han eliminado los
eventos que no pudieron ser invertidos en profundidad, definidos a una
profundidad estandar de 5, 10 o 15 km. Al eliminar estos eventos, se observa que
el comportamiento se mantiene (ver Figura 6.13) por lo que la menor
productividad de eventos superficiales no estd relacionada con problemas

metodologicos.

Dado que no es un tema metodoldgico relacionado con el USGS, cabe la duda de
entender que produce esta sismicidad, algunos autores han hablado de una rampa
de despegue Este (Farias et al. 2010) y Oeste que genera pliegues por propagacion
de fallas inversas (Armijo et al., 2010). Dado algunos mecanismos de focos
encontrados para profundidades entre 10 y 15 km (Pérez et al. 2014),
probablemente esta sismicidad esta relacionada con una falla inversa ciega y que
genera los pliegues observables en el flanco oeste de la cordillera principal
(Armijo et al.,, 2010). Como gran parte de la sismicidad se concentra a esta

profundidad, esta fuente sismogénica debe ser estudiada para cuantificar de mejor
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forma el peligro sismico asociado a la ciudad de Santiago. De la misma manera
deben ser estudiados los lineamientos NE que también presentan sismicidad, y que
se desconoce su potencial evento maximo o cracteristico. La red local indica que la
sismicidad presente en la FSR es baja en relacion a la sismicidad cortical de la
zona. Esto reafirma las observaciones histéricas que se han generado a través de
los registros del USGS en el presente estudio, como en la red del Centro
Sismoldgico Nacional (Barrientos et al. 2004). Ademas, la sismicidad a mas de
12km de profundidad que se observa en los resultados de la red local, sugiere que
puede existir otra estructura, ya que la sismicidad no concuerda con la geometria
de los planos de ruptura posibles para la FSR (ver Figura 6.14) como sera

discutido en la proxima Seccion.
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Figura 6.13. Validacion de datos USGS para zona 2 sin fagnas minera Disputada y Teniente.
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6.3.3 Falla San Ramo6n como una estructura activa

Para definir si la falla estd activa, como fue mencionado anteriormente es
necesario identificar eventos que se encuentren en el plano de ruptura de la falla,
por lo que aparte de evaluar la posicion epicentral de los eventos, se debe
identificar si existe una relacién hipocentral con los planos de ruptura propuestos
(ver Figura 6.14).

Los eventos cuyo epicentro estd dentro del area delimitada como posibles rupturas
de la FSR, no necesariamente tienen relacion con la ésta, ya que depende de la
profundidad a la que se encuentran. Realizando este tipo de anélisis, se observa
que el plano proyectado de la falla con 30° no tiene sismicidad asociable con
errores menores a 8 km (ver Figura 6.13). El evento que se encuentra sobre la traza
tiene errores de 30 km en profundidad y 11 en la horizontal, ya que es un evento
con las llegadas de la onda s y p dificiles de identificar. Por otro lado, la falla
planteada de alto angulo si presenta sismicidad relacionable en profundidad, con
eventos sismicos cuyos errores de localizacion son bajos (ver rango de error en
Figura 6.14). Dentro de la proyeccion de la posible falla en profundidad hay un
evento que queda 2 km fuera del plano, pero que la proyeccion en profundidad
sugiere estar relacionado con la FSR. Por lo tanto, a pesar de que las relaciones de
Wells y Coppersmith (1994) son buenas aproximaciones, tienen un margen de
error. La presencia de una falla de alto angulo es consistente con la inversion de
los datos TEM vy el afloramiento en superficie de la falla en el cerro Apoquindo
(ver Figura 2.10y 2.12).
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planos de ruptura posibles de la falla San Ramoén. Cruces rojas dentro del plano de 70°, cruces

azules dentro del plano de 30°. En lineas segmentadas se observan las proyecciones de los posibles

planos de ruptura con diferente dngulo. En verde el rango de seguridad de la localizacion en

profundidad. Las cruces que no tienen rango de seguridad porque poseen errores mayores a los

8km.
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Sobre la magnitud de los eventos, a pesar de que no se calculd el momento sismico
de cada uno, ninguno de los eventos dentro del plano designado para la FSR fue
registrado por el CSN. La red del CSN es la red de mejor deteccion para esta zona,
siendo capaz de registrar eventos desde magnitud M=2.5, pero con completitud
solo hasta M=3.0. Por lo tanto estos eventos deben tener magnitudes entre 1y 3.
Esto indica que la falla posee una actividad menor a la esperada para una falla con
un sismo maximo de 7, y mas bien concuerda con la productividad sismica de una
falla de evento caracteristico M,, = 6.5, asumiendo un periodo de recurrencia de
10.000 afios (ver tabla 6.1). La escaza cantidad de datos no permite aseverar con
certeza dicha afirmacion, mas adn porque no ha sido estudiado en profundidad si
la ley de Gutenberg-Richter puede ser aplicada para sismos de baja magnitud con
la misma pendiente para las fallas corticales intraplaca con bajas tasas de
desplazamiento. Una forma de precisar de mejor manera esta aproximacion es
mantener una red, similar o superior en cobertura espacial a la de este estudio, por

lo menos una década.

6.3.4 Temporalidad de sismos corticales

Otro punto importante es la temporalidad de los eventos, en donde se puede
observar que los sismos que fueron asociados a la FSR se concentran entre los
meses de Marzo y Abril del 2014. De la misma forma los sismos que se
encuentran bajo la FSR se concentraron en el mes de Diciembre de 2014 (ver
Figura 6.15). Esto indica que las estructuras corticales no presentan
necesariamente sismicidad constante durante todo el tiempo, o al menos no para
las magnitudes registradas. Esto también es observable en el analisis temporal que
se realiz6 para distintos eventos (ver Figura 6.5a y b). Por lo tanto la sismicidad
encontrada se concentra en clusters no necesariamente en el mismo dia pero dentro
de periodos de tiempo acotados. Esto sugiere que para entender la actividad de una
estructura cortical es necesario registrar eventos por varios afios, con el fin de

encontrar varios cluster o periodos de liberacion de energia.
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Este fendmeno también es evidente en la seguidilla de sismos registrados en la red
de este estudio, el 22 de noviembre de 2014 (ver Figura 6.16), donde se activé una
estructura a 27km de profundidad, y que ha sido observada en distintos trabajos
(Leyton et al., 2009; Rauld, 2011). En la literatura ha sido llamado clusters Santa
Rosa (Rauld, 2011). Esto también vuelve a reafirmar lo mencionado de que existen
otras estructuras sismogénicas en la cuenca de Santiago que deben ser estudiadas
para comprender cabalmente el peligro sismico al cual esta expuesta la ciudad.
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Figura 6.15. Meses donde hubo presencia de sismos dentro del plano delimitado de sismicidad

posible de la falla San Ramon. Se observan dos cluster en Abril y Diciembre, probablemente

asociados a estructuras diferentes.
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Figura 6.16 Sismos registrados el dia 22 de noviembre de 2014. En promedio tienen 26km de

profundidad, y probablemente estén alineados en una estructura NE. Después de ese dia no se

registré sismicidad de caracteristicas similares. En amarillo posibles lineamientos NE.
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6.4 Conclusiones

o Una buena metodologia para definir si una falla esta activa, es proyectar
un plano de ruptura en base al largo de la manifestacion en superficie de
la falla, y las relaciones de Wells y Coppersmith (1994), y buscar si existe
sismicidad en este plano.

o Es muy probable que la FSR se encuentra activa, ya que existen eventos
sismicos asociables espacialmente con la falla (por lo menos 4 eventos en

una ventana temporal de 1 afio).

o En base a la sismicidad encontrada la falla San Ramodn se postula un

angulo de manteo alto, aproximadamente entre 60-70°.

o Para profundizar en el conocimiento de la estructura estudiada, se debe
generar registros de microsismicidad con un nivel de deteccion similar al

de este estudio, por mas de una década.

o La sismicidad encontrada tanto en la red local, como en los registros
histéricos de USGS sugieren que la FSR no es la unica fuente
sismdgenica. Por lo que es necesario realizar estudios que analicen las
otras fuentes, tanto en magnitud maxima como en recurrencia, ya que

estas fuentes no pueden ser despreciadas a priori.
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7. PELIRO SiSMICO

Historicamente se han desarrollado diferentes metodologias con el fin de entender el
peligro sismico. Algunas lo parametrizan mediante la escala de Mercalli, que tiene una
relacion directa con los dafios producidos, pero tiene una dependencia importante al tipo
de construcciones de la zona, y no da una medida fisica directa utilizable en el disefio de
edificios. Otros intentos por cuantificar el peligro sismico, han buscado precisar la
aceleraciébn que genera un evento en una determinada posicién. Esta ultima
aproximacion fue elegida como perspectiva de peligro para este estudio. Su eleccion se
fundamente por la objetividad en la medicién; la facilidad para compararse con
cualquier tipo de fuente sismogénica o lugar del mundo; y por ser un dato Util para el
disefio de edificios.

Las variables que definen la aceleracién generada por un evento se pueden separar en
tres principales; 1) Caracterizacion de la fuente sismogénica en términos de, la
magnitud, manteo del plano, tipo de cinematica del evento, entre otros; 2) La atenuacion
de la onda en la corteza, influencia de la distancia al hipocentro, ya sea por la atenuacion
de la onda por distancia, el comportamiento inelasticamente del suelo, o el estar 0 no en
el bloque colgante; y 3) los efectos de sitio caracterizados por el tipo de suelo,
dependiente de propiedades como la velocidad de corte de las capas superficiales, o la

profundidad del basamento. Resumida en la Ecuacion 7.1.
PGA = f(fuente) * f(atenuacion/distancia) * f (efectos de sitio)  (7.1)

Para definir las variables relacionadas con la fuente, es necesario tener una descripcién
acabada del plano de ruptura del sismo que se desea analizar. Los datos obtenidos en los
primeros Capitulos seran suficientes para tener una buena aproximacion de la ruptura,
agregando observaciones generadas por otros autores. De esta forma se definiran las
caracteristicas fundamentales del problema relacionados con la fuente sismogénica. Para
los efectos de sitio se utilizo la profundidad de la cuenca definida en base a la inversion

gravimétrica de la cuenca de Santiago (Yafez et al. 2015), y la velocidad de corte de los
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primero 30 metros en base a un estudio de sismica de dispersidn realizado en la cuenca
de Santiago (Leyton et al. 2010b), y el mapa de respuesta sismica de la cuenca de
Santiago del Sernagiomin de 1:100.000, basado en los efectos registrados en el
terremoto de 1985 de Valparaiso (ver Figura 7.1y 7.2).

Para definir las funciones que describen matematicamente las relaciones entre las
caracteristicas de la fuente, los efectos de sitio y la atenuacion de la onda por distancia,
con el PGA, es necesario elegir una ley de atenuacion que modele con certeza la
propagacion de las ondas en la corteza. Para esto se realizo una revision bibliografica de
las distintas leyes de atenuacion definidas para sismos corticales, y se eligié la que
incluyera la mayor cantidad de variables importantes para definir la atenuacion de la
onda en su propagacion por la corteza, y la que tuviera la mayor cantidad de datos de
eventos corticales inversos, que es el mecanismo de deformacion esperado para la FSR
(Rauld, 2011).

En resumen, para abordar el problema se separa este Capitulo en tres parte principales,
la primera que consiste en hacer un resumen de los trabajos de peligro sismico asociado
a fallas corticales que se hayan realizados en esta zona, para tener un contexto de peligro
cortical en la zona. La segunda, que busca interpretar los resultados de las cuatro
metodologias desarrolladas en los Capitulos anteriores, agregando las observaciones de
otros autores, con el objetivo de definir los segmentos de ruptura del sismo
caracteristico, y las caracteristicas de la fuente sismogénica. Por ultimo la tercera, el
calculo de peligro sismico medido en aceleracion, mediante el uso de la ley de

atenuacion mas atingente para el caso de estudio.

7.1 Peligro sismico en la zona de estudio

La forma de abordar el problema en esta tesis, implicitamente adquiere una mirada
deterministica, es decir, los valores de aceleracion esperados de suceder un evento
caracteristico. Esto plantea la discusion de cudl es la manera mas correcta de

estimar el peligro sismico, incluyendo la probabilidad de ocurrencia, o analizando
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Figura 7.1. Profundidad del basamento obtenido de Yafiez et al. (2015)
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los efectos de producirse el evento, perspectiva probabilistica o deterministica
respectivamente. Existen varios trabajos que buscan entender el peligro sismico
asociado a fallas corticales de la ciudad de Santiago, y en general de la region
metropolitana. De una manera probabilistica Leyton et al. (2010) separa el peligro
asociado a las fuentes interplaca, intraplaca y corticales, todas ellas desde una
mirada probabilistica utilizando las metodologias de Algermissen y Perkins
(1976), Anderson y Trifunac (1978) y por ultimo Reiter (1980). Para los sismos
corticales fue asignada una productividad sismica utilizando la metodologia de
Lapajne et al. (2003), asignando un sismo maximo segun productividad menor a
M=6.7 en la zona de la falla San Ramoén. El parametro “a” de la ley de Gutenberg-
Richter definida para la zona es 3.2, que implica una tasa de recurrencia
aproximada de 8.000 afos. Este tipo de aproximaciones probabilisticas no permite
un analisis preciso de fuentes sismogeénicas que pueden relacionarse con fallas
geoldgicas, generando un resultado sesgado por las mediciones de sismicidad
registradas en un periodo no mayor a los 35 afios (Leyton et al. 2010). Si bien en
23 afios se puede generar completitud para sismos Mw<6.0 a nivel de cordillera
principal (Leyton et al. 2010), no necesariamente perciben las anomalias generadas
por fallas activas que han presentado poca actividad durante el periodo registrado,
como es el caso de la FSR. Por lo tanto para definir el peligro sismico de una falla
en especifico se debe hacer un analisis exhaustivo de sus caracteristicas, como en
el presente estudio. Adicionalmente, en el trabajo de Leyton et al. (2010) se
calculd la aceleracion esperada para periodos de retorno de 475 y 1950 afios en
unidades de suelo con Vs=360 y 1500m/s, omitiendo posibles efectos de sitio por
estar alejados del objetivo principal de dicho trabajo. Utilizando estos parametros,
Leyton et al. (2010) estima valores de aceleracién en el rango de 0.4 y 0.6 g, para
la ciudad de Santiago. Estos valores pueden aumentar ostensiblemente al agregar
los efectos de sitio, que pueden incluso duplicar las aceleraciones como fue
observado en las aceleraciones registradas en Maipu versus Santiago Centro para

el terremoto del Maule 2010 (ver Figura 7.12). EIl Gltimo punto importante a
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destacar de la aproximacion probabilistica propuesta por Leyton et al. (2010) tiene
relacién con que el PGA esperado en el valle central solo depende de la sismicidad
intraplaca, y el aporte de la sismicidad cortical es despreciable. Esto sugiere que el
peligro sismico cortical solo es influyente en la cordillera principal, y no en la
depresion intermedia donde se concentran la mayor cantidad de ciudades, lo cual
sera discutido en este Capitulo.

Otra aproximacion de peligro mas acotada a la falla San Ramdn, es el modelo
generado por Pérez et al. (2014), que define una ruptura continua alrededor de los
25km donde la falla ha sido mapeada en superficie. Para calcular la aceleracion
generada por el movimiento se utilizd el modelo de fuente fractal cineméatico k™
(Ruiz et al., 2011) que aproxima la aceleracion generada desde la modelacion de
una ruptura sismogénica con funciones de Green para definir la propagacion de
onda (Ruiz et al., 2011). Perez et al. (2014) define una fuente de 30 km de largo
(tomando en cuenta que generalmente la ruptura en profundidad es un poco mayor
a la en superficie), 16km de ancho, con un manteo de 40°, asumiendo ademas que
la falla se detiene a 1km de profundidad, sin llegar a la superficie. Estos
parametros fueron definidos en base a observaciones hechas por otros autores
(Armijo et al. 2010, Rauld, 2011) y los sismos encontrados bajo San José de
Maipo con mecanismos focales de 30-40° (Perez et al. 2014). Es importante notar
que los sismos encontrados bajo San José se encuentran fuera del plano de ruptura
propuesto en dicho estudio (mas de 6km desde el borde mas cercano), por lo que la
estimacion del angulo de manteo estd mas bien fundamentada en los modelos
geoldgicos de Armijo et al. (2010) que en las observaciones sismologicas. Las
aceleraciones encontradas llegan hasta 0.7g en lugares muy puntuales, y en general
hay un area de 15km de ancho en planta que tiene aceleraciones mayores a 0.3g.
Por otro lado, se pueden observar efectos importantes de direccionalidad cuando el
epicentro del sismo se encuentra en uno de los extremos del plano de ruptura.
Ademas de una concentracion de las mayores aceleraciones en el bloque colgante,

que reafirma los efectos de hanging-wall observados en otros eventos corticales



145

(p. ej. Kashmir M,=7,6, Pakistan 2005) son importantes. Esta metodologia en
especifico analiza unicamente el evento que puede generar la falla San Ramon y
de una manera deterministica. Bajo esta mirada se obtienen resultados de
aceleracion esperada mucho mayor que los sismos de subduccion, sugiriendo la

importancia de las fuentes corticales.

Otra mirada para entender el peligro sismico en base leyes de atenuacién de
Mercalli (Jorquera, 2008; Silva, 2008). Para estimar el peligro asociado a sismos
corticales, Jorquera (2008) analiza la sismicidad y fallas geoldgicamente
identificadas para definir largos de rupturas maximo de zonas de estudio. Este tipo
de analisis puede ser impreciso dada la falta de sismicidad, y la dificultad de
entender los largos de ruptura de una falla en base a la observacion de
lineamientos. Para estimar el peligro utiliza la perspectiva probabilistica, por lo
que sus efectos serian el dafio maximo esperado para un periodo de retorno de 50
afios en Santiago dada la sismicidad registrada. Los efectos son modelados con la
ley de atenuacién Bakun y Wentworth (1997), por ser la que mas se ajusta a los
efectos ocurridos en el sismo de las Melosas 1958. Con esta ley encuentra que la
intensidad maxima esperable por eventos corticales es de VII para la parte este de
Santiago, y mayor a VI para la parte central, segun la escala de Mercalli definida
por Nch3. Of6l. Esto implica colapso de estructuras de albafileria mal

construidas.

Silva (2008) por su parte, separa el peligro sismico asociado a las tres fuentes mas
importantes para Chile, interplaca, intraplaca y cortical, y evalla el peligro para
periodos de retorno de 10, 50 y 100 afios mediante el uso de una ley de atenuacion
de Mercalli definidas en base a los registros historicos actuales. Las variables que
pondera para el calculo del peligro sismico, son la distancia hipocentral, magnitud
del evento, y profundidad focal, sin tomar en cuenta directamente los efectos de
sitio que pueden generarse dependiendo de la litologia y propiedades mecanicas

del suelo. Concluye que en general el peligro sismico mas importante esta dado
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por los sismos interplaca, pero que para ciertas longitudes, como 69.6°W, los
sismos corticales implican un mayor riesgo, para periodos de recurrencia de 10 y
50 afios. En un analisis posterior de los efectos de sitio menciona que es posible
generar diferencias entre 0.2 y 1.0 grados de Mercalli en las zonas donde existen
gravas con respecto al peligro en roca. Por lo tanto, las dos conclusiones mas
importantes son que los sismos corticales pueden implicar un riesgo mayor en
ciertas zonas, y que los efectos de sitio son importantes a la hora de evaluar el

peligro sismico.

Como ha sido mencionado con anterioridad la subjetividad de la escala de
Mercalli, puede generar una sobreestimacion de los dafios ya que la calidad de las
estructuras en general ha aumentado notoriamente dentro de las ultimas décadas.
Ademas estudiar el peligro mediante la escala de Mercalli, estd sujeto a
variaciones muy importantes a nivel mundial, por ejemplo, porque los efectos en
Haiti pueden ser muy diferentes de los producidos en Chile por las notorias
diferencias en infraestructura. A pesar de esto, se genera una alerta de posible
colapso de estructuras de albafiileria mal construidas (Jorquera, 2008) desde una
mirada probabilistica, por lo que los efectos de ocurrir un evento pueden ser

mayores.
7.2 Definicion de Ley de Atenuacion

A lo largo de la historia se han generado diferentes leyes de atenuacion con la
intension de estimar empiricamente el peligro sismico generado en un evento. En
las ultimas décadas se ha confirmado que las distintas fuentes sismogénicas
generan diferentes aceleraciones (p. ej. Ruiz y Saragoni, 2005). Concluyendo que
para estimar el peligro sismico se deben tratar las fuentes sismogénicas por
separado (p. ej. Silva, 2008; Leyton et al. 2010). Como este trabajo apunta a los
eventos corticales, no se analizaran leyes de atenuacion de sismos asociados a la
subduccién (p.ej. Ruiz y Saragoni, 2005), y se escogera una ley entre las que han

sido calculadas Unicamente para sismos corticales.
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El primer punto a discutir, es si es necesario definir una ley de atenuacion para
sismos corticales unicamente en Chile. En primera instancia puede ser la mejor
aproximacion, pero dada la baja recurrencia de estos eventos en magnitudes
elevadas, es imposible generar una ley con los eventos registrados hasta la
actualidad. Més aun si se piensa tener una buena completitud de eventos de
magnitud 7, los cuales aun no han sido registrados. Por lo tanto una manera de
tener una ley con una buena estadistica, es utilizar todos los registros corticales
posibles a nivel mundial. De lo cual surge la pregunta de si es necesario realmente
generar una ley local, teniendo en consideracion que las litologias y propiedades
mecanicas, de las rocas y suelos, a nivel mundial no difieren de lo que se
encuentra en Chile. En consecuencia, para tener una ley de atenuacion precisa, es
preferible disponer de la mejor estadistica de sismicidad cortical a nivel mundial,
considerando diferentes magnitudes, efectos de sitio, manteos, etc. Una ley de
atenuacion bajo estas caracteristicas es equivalente a lo desarrollado por Wells y
Coppersmith (1994) para la definicion de relaciones empiricas entre tamafio, largo,
ancho y deslizamiento en fallas. Donde definio que las desviaciones estandar para
estas relaciones disminuye al analizar los datos de forma global versus una mirada
local (Wells y Coppersmith, 1994). Por lo tanto una buena ley de atenuacion sera
dependiente de la cantidad de sismos que contiene (estadistica), y la eleccion
correcta de los parametros que se conjugan para estimar la aceleracion producida

por el evento.

Dentro de las observaciones que se han desarrollado en las ultimas décadas se han
definido ciertos parametros que son de suma importancia o de primero orden.
Estos son la magnitud del evento y la distancia a la cual se encuentra (p. €j.
Algermissen y Perkins, 1976; Ambraseys, 1995). Otra variable importante es los
efectos de sitio (p. ej. Boore et al. 1997, Chiou y Young, 2008), que han sido
estimados principalmente en base a Vs30, un promedio ponderado de las
velocidades de corte de los primero 30m de suelo. Esta variable esta en discusion

respecto a si tiene una relacion directa con los efectos de sitio (p. ej. Pinilla, 2012).
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Alternativamente, se ha observado que la profundidad del basamento es también
una variable muy importante, y que puede relacionarse con la frecuencia natural de

vibracion del suelo, la frecuencia de Nakamura.

También se han mencionado la existencia otros pardmetros, como Ila
direccionalidad de la ruptura (Spudich et al. 2013), la profundidad del evento o
profundidad minima de la ruptura (Youngs et al., 1997; Takahashi et al., 2000;
Chiou y Young, 2008), el tipo de falla (Boore et al. 1997; Ambraseys et al. 2005),
que pude producir un factor de 0.8 para las fallas normales, y 1.3 paras las inversas
respecto a las fallas de rumbo (Ambraseys et al. 2005), el angulo de manteo de la
ruptura (Chiou y Youngs, 2014), el amortiguamiento inelastico del suelo
(Atkinson, 1989), y por altimo, los efectos en el bloque colgante para las fallas
inversas (p.ej. Abrahamson y Somerville, 1996; Lin et al., 2011; observables en
los terremotos de Northridge 1989, y Chichi 1999 respectivamente), este Gltimo un
parametro muy importante, ya que las diferencias pueden ser hasta un 50%
mayores dentro de los primeros 20km desde la ruptura de la falla (Abrahamson y
Somerville 1996).

En base a los pardmetros mencionados en la literatura como importantes, se
definio que la ley de atenuacion mas apropiada y coherente con este estudio, es
Chiou y Youngs (2014). Esta contiene una gran cantidad de registros, 12.244
pertenecientes a 300 terremotos, principalmente del area de California con
mecanismos de rumbo, normales e inversos. Del total de registros cerca de 20%
pertenecen a sismos fuera de California, especificamente un total de 2.587
registros de 18 terremotos bien registrados de Japdn, Italia, Taiwan, China, entre
otros. Los eventos fuera de California tiene una gran importancia en la calibracion
de los efectos producidos por eventos de M>6 (Chiou & Young, 2014), que son
los de real interés para este estudio. Esta ley de atenuacion se generd en el marco
del proyecto Next Generation Attenuation Relationship (NGA), y en especifico

para perfeccionar la ley definida por Sadigh et al. (1997) para terremotos corticales
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de California. Los parametros incluidos dentro de esta ley de atenuacion se
resumen en la Ecuacion 7.2. Para calcular la aceleracion esperada en un medio
rigido (PGA) se utiliz el programa PSFC para Matlab, que se adjunta en el
anexos 7.1. Esta ley también puede estimar los efectos para distintos periodos de
vibracion de las estructuras, lo cual sera discutido al final del Capitulo.

PGA = f(Fgry) = f (Fyy) * f (Zror) * f(8) * f(M) = f(DDP) =
f(Rrup) * [ (Fyw) * * f (Vszo) * f(Z10) + f(o) (7.2)

En donde se destacan en verde los efectos relacionados con la fuente sismogénica,
en rojo la atenuacion producto de la distancia, y en azul los efectos de sitio,

relacionados con las variables que se explican a continuacion:

Frv = Variable para simular los efectos de una falla normal (1 si es normal, 0

si no).

Fnm = Variable para simular los efectos de una falla inversa (1 si es inversa, 0

si no).
Ztor = Profundidad del tope de la ruptura.

& = Angulo de manteo del plano de ruptura.

M = Magnitud del evento.
DDP = Variable dependiente de la direccionalidad del evento.
Rrup = Distancia al plano de ruptura.

Fuw = Variable para describir los efectos de hanging-wall o bloque colgante

(1 colgante, 0 no).

V30 = Promedio ponderado de velocidad de corte en los primero 30 metros.
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Zyo = Profundidad a la que se encuentra Vs=1.0km/s, o profundidad del

basamento.

o = Desviacion estandar de una funcién normal que agrega confiabilidad al

resultado.

7.3 Caracterizacion de fuente sismogénica

Como fue justificado en la Seccién 7.2 la ley de atenuacién que se utilizara en este
trabajo es la desarrollada por NGA durante los ultimos 10 afios, y que se resumen
en el trabajo de Chiou y Young (2008, y 2014). Dentro de los parametros de la
fuente que son necesarios definir se encuentran cuatro puntos de gran importancia:
1) tipo de falla, inversa, normal, o rumbo; 2) angulo de manteo de falla; 3)
profundidad de minima de la ruptura; 4) Magnitud del sismo. En base estos
criterios se puede definir la forma del plano de ruptura, lo cual también es
influyente en los efectos de hanging-wall, el pardmetro de cercania al plano de

ruptura, entre otros.

7.3.1 Tipo de falla

Existen diversas evidencias sobre la cinematica correspondiente a la falla San
Ramoén (Thiele, 1980, Godoy et al. 1999; Rauld, 2002; Charrier et al. 2002,
Armijo et al. 2010, Rauld, 2011, Vargas et al. 2014). La observacion mas evidente
es la existencia de un escarpe en el piedemonte cordillerano, en donde el bloque al
este del escarpe se encuentra alzado con respecto al bloque oeste, por lo que seria
una falla con componente vertical importante. Los afloramientos del relleno
sedimentario pleistoceno inferior-medio en el cerro Apoquindo, indicarian un
alzamiento de unidades mas viejas al este de unidades méas jovenes de sedimentos
holocenos que forman la cuenca de Santiago (Rauld, 2002). Ademas de un
basculamiento de los estratos en el blogue este, que sugieren una rotacion de los
estratos alzados, manteando en contra de la pendiente natural de la cuenca. Esto

también es observable en relleno sedimentario pleistoceno inferior-medio que se
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encuentra bajo la quebrada de Macul. En base a estas caracteristicas y las
evidencias de un manteo hacia el este, tanto en paleosismologia (Vargas et al.
2014) como reconstruccién geométrica (Rauld, 2011), nos permite concluir un
caracter inverso de la falla, lo cual se reafirma con el perfil TEM realizado en este
estudio descrito en la Seccion 2.4.1 (ver Figura 7.3b).

7.3.2 Angulo de manteo de la falla

El 4ngulo de manteo de la falla ha sido discutido en diversos estudios, uno de los
modelo desarrollados, menciona una falla de manteo entre ~50°-60°E que
disminuye su manteo en profundidad llegando a una zona de desacople en la
corteza con un manteo de 4-5°E (Armijo et al. 2010). En un estudio de
reconstruccion geoldgica de la zona, en base a dataciones de *° Ar/ 3 Ar y U/Pb, y
observaciones de campo, Fock (2004) sugiere un proceso extensivo Eoceno
superior- Oligoceno superior, posterior a la formacion Abanico, en donde se
generd una cuenca de extension con borde de fallas normales de alto angulo sin
precisar su manteo, como la falla San Ramon, El diablo, o Infernillo, que permitié
la depositacion de la formacion Farellones en el Mioceno. Estas estructuras serian
las principales de la zona, las cuales se han reactivado constantemente con
diferentes cinematicas, conservado su manteo de alto angulo (Fock, 2004; Charrier
et al., 2002).

En base a la reconstruccion tecténica del frente cordillerano y la generacion de
pliegues en la formacién abanico la falla San Ramon presenta un manteo de 40°E
bajo los 3-4km de profundidad, aumentando su manteo en superficie hasta
aproximadamente 60°E (Rauld, 2011). Es importante mencionar que estos son
modelos de reconstruccion geoldégica que no necesariamente son exactos, Yy
muchas veces estan sujetos a interpretaciones. Esto queda en evidencia al
cuestionamiento que se ha realizado durante la Gltima década sobre el manteo de la
zona de desacople cortical a 15km de profundidad manteando hacia el este segun

lo propuesto por Armijo et al. (2010) que se refuta con los modelos de una rampa
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de despegue con manteo hacia oeste en base a la sismicidad cortical observada
(Farias et al. 2010), en donde la FSR constituye una falla de retro-corrimiento de
segundo orden.

A pesar de las diferencias en el significado de las estructuras que gobiernan la
zona, en la mayoria de los trabajos se postula que la FSR es una falla de alto
angulo mayor a 50°E (Fock 2004, Armijo et al. 2010, Farias et al. 2010, Rauld
2011). Lo cual es menor a las observaciones de uno de los pocos afloramiento de
la falla en el cerro Apoquindo, donde la falla tiene un manteo subvertical (Figura
7.3a). Las observaciones relazadas en la inversion de TEM de este estudio (Figura
7.3b) también sugieren una falla de alto angulo en superficie, con varios planos de
ruptura. En base a las Gltimas observaciones, mas la sismicidad encontrada en el
Capitulo 6 el angulo de manteo de la falla es definido en 65°E. Lo cual concuerda
con la observacion del escarpe en profundidad en los perfiles gravimeétricos del

piedemonte, donde se asumen que el retroceso del escarpe es pequefio.

7.3.3 Profundidad de la ruptura

El parametro a caracterizar para modelar el peligro sismico segun la ley empirica
de Chiou y Young (2014) es la profundidad minima de la ruptura “Ztop”. En otras
palabras, si la falla Ilega a romper en superficie o es una falla ciega. En general en
la literatura se ha mencionado que la FSR aflora en superficie (Armijo et al. 2010;
Farias et al. 2010), sin embargo, no se ha precisado si la manifestacion de esta falla
esta relacionado con la formacion de un pliegue de falla inversa, o la ruptura en
superficie. Las observaciones en las inversiones gravimétricas de este estudio, no
permiten tener certeza sobre la ocurrencia de uno u otro escenario. La Unica
modelacion de peligro sismico puntual hecho para la falla (Perez et al. 2014),
asume que el plano de ruptura llega hasta 1km de profundidad, tomando una
postura conservadora desde el punto de vista de una ruptura de 30km de largo.
Aln asi en ese mismo trabajo se menciona la posibilidad que tiene la falla de

romper en superficie, en base a diferentes observaciones geoldgicas de campo. Los
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trabajos de Rauld (2011) y Armijo et al. (2010), menciona la FSR como una

estructura que rompe en superficie.

La inversion obtenida del TEM realizado en el presente estudio, identifican
unidades subverticales permeables, que se interpretan como planos de
deslizamientos saturados debido al alto grado de fracturacion de estas unidades
(ver Seccion 2.4.1). Esto indica que la ruptura que genera la falla San Ramén por
lo menos llega hasta la roca que se encuentra a menos de 200m de la superficie.
Por otro lado, el afloramiento en el cerro Apoquindo (Figura 7.1a) es un buen
ejemplo de que la falla puede generar deslizamientos en las unidades
sedimentarias del cuaternario no consolidados (Rauld, 2011). Adicionalmente, el
mismo autor identifica claramente un plano de falla en los sedimentos como una
unidad subvertical de no mas de 2m de ancho, y que genera una discontinuidad
notoria en el manteo de los sedimentos. Por otro lado, los estudios de
paleosismologias identifican un plano de deslizamiento entre sedimentos en una
trinchera de 5m de profundidad (Vargas et al. 2014). En esta trinchera, se
identifican dos eventos principales de desplazamiento en los dltimos 17.000-
19.000 afos, evidenciando la posibilidad de ruptura en superficie de la falla. Por lo
tanto en base a estos tres argumentos se plantea que la falla San Ramon puede
romper en superficie, y por lo tanto el pardmetro Ztop de la ley de atenuacion

postulada por Chiou y Young (2014) se define como Okm.
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Figura 7.3. Observaciones sobre el angulo de manteo, y manifestacion en superficie de la falla

San Ramoén. a) Afloramiento del cerro Apoquindo; b) inversién de las mediciones de TEM; c)
resultados de la sismicidad registrada durante un afios.
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7.3.4 Magnitud del sismo caracteristico y definicion del plano de ruptura

En especifico, para la falla San Ramén se ha buscado definir el sismo
caracteristico de diversas maneras. Si los segmentos definidos en base a imagenes
satelitales, DEM, interpretacion geoldgica y analisis de campo actlan
independientemente en promedio es esperable un sismo de M,,=6.3, y de activarse
en conjunto podrian llegar a generar un evento de magnitud M,=6.9-7.5 (Rauld,
2011). Utilizando la metodologia de Lapajne et al. (2003) que asume que la
sismicidad registrada es proporcional a la productividad sismica de cada
subfuente, aproxima un evento maximo en la FSR de M,=6.7, en base a un
registro de 35 afios, y asumiendo que las fallas corticales de la cordillera principal
pueden generar eventos de hasta M,=7.5 (Leyton et al, 2010). La
representatividad de una falla con un registro de 35 afios, es cuestionable ya que la
recurrencia de las fallas corticales fluctda entre 1.000 a 10.000 afios, por lo que

pueden haber periodos de baja actividad.

Por otro lado, la posibilidad de un evento de magnitud M,,=7.5 en la cordillera de
los Andes también es discutible, ya que no existen evidencias paleosismologica
clara de una ruptura incuestionable que haya generado un evento de dicha
magnitud, probablemente por la escaza cantidad de trabajos de esta indole.
Mientras que los registros histéricos de sismos corticales en la cordillera no
contienen eventos mayores a M,=6.5 (Teno, 2004), tomando en cuenta que el
registro no supera los 50 afios. Otros estudios han asumido que la FSR es capaz de
generar un sismo en toda su extension, generando un evento de M,=6.9 a 7.5
(Armijo et al. 2010, Pérez et al. 2014), quedandose en el extremo superior de las
observaciones. Estas observaciones estan basadas en un posible plano de falla de
30km de ancho, bajo el supuesto que la sismicidad observada a 9km de
profundidad bajo San José estaria relacionada con la falla (Pérez et al. 2014). Por
lo tanto esta es una visidn conservadora ya que no existen evidencias suficientes

para relacionar esta sismicidad con la falla San Raman, principalmente por falta de
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un estudio de microsismicidad preciso que permita observar una continuidad de la
estructura. En una aproximacion mas global, Jorquera (2008) define un
lineamiento de 47km de largo en donde se encontraria el escarpe de la falla San
Ramon. Utilizando las relaciones empiricas de Wells y Coppersmith (1994) y
Konstantinou et al. (2005) este autor define un sismo méaximo de M,=7.2, pero
discute acerca de la posibilidad de que estos lineamientos actien de forma de
segmentos, como por ejemplo de falla North-Anatolia en Turquia (Jorquera,
2008).

Para estimar la magnitud del sismo caracteristico se puede relacionar los largos de
ruptura en base a relaciones empiricas (ej. Wells y Coppersmith, 1994; Blaser et
al., 2010; Konstantinou et al., 2005), que para fallas corticales inversas significa
ocupar las Ecuaciones 7.2 y 7.3. Otra metodologia para estimar la magnitud del
sismo caracteristico es definir el largo, ancho y desplazamiento generado en el
evento, y en base a la Ecuacion 7.4 estimar la energia liberada por el sismo, que
puede ser pasada a magnitud de momento mediante la Ecuacion 7.5, para unidades

valores de momento sismico “Mo” en N-m.
log(L) = —2.17 + 0.54 = M,,, (Blaser et al. 2010) (7.2)
log(SRL) = —2.86 + 0.63 * M,,, (Wells y Coppersmith 1994) (7.3)
M,=uxAxS (7.4)

M, =

w N

[log(M,) —9.1] (Hank y Kanamori, 1979) (7.5)

En base a las metodologias empleadas en este trabajo se pueden definir ciertos
segmentos dentro de la traza de la FSR, donde el desplazamiento acumulado en la
falla ha sido mayor, y por lo tanto definir largos de ruptura caracteristicos de la
falla que sean consecuentes con los desplazamientos observados. La metodologia
mas potente a la hora de observar estas discontinuidades es la gravedad, ya que

observa la manifestacion de la falla sin ningun efecto erosivo de superficie. El
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Stram gradient index, apunta a integrar el alzamiento superficial dentro de los
drenajes fluviales, y solo permite definir areas de mayor alzamiento, sin definir
con claridad la manifestacion de la falla para un segmento. Mientras que el indice
de sinuosidad es capaz de diferenciar el alzamiento por segmentos, pero existen
varios procesos superficiales independientes en cada traza que pueden tergiversar
las interpretaciones. Para omitir esta posible tergiversacion, la interpretacion de los
resultados debe realizarse entre segmentos contiguos, ya que estos estan sometidos
a procesos erosivos similares y con un basamento idéntico. En base a la gravedad
podemos definir cuatros segmentos principales, en la comunas de Chicureo,
Vitacura-Las Condes, La Reina-Pefalolén y La Florida. A continuacion seran
detallados los segmentos y se calculara la magnitud del sismo caracteristico
esperable para cada uno de ellos. Para realizar este calculo mediante la Ecuacion
7.3y 7.4, se asumirad un posible desplazamiento entre 1 y 4 m (Vargas et al. 2014,
Armijo et al. 2010), y un ancho de 10-15km basandose en las observaciones de
sismicidad. EI ancho se basa en que la sismicidad registrada asociable a la falla
llega hasta 12.5km, por lo que es dificil considerar que la estructura
necesariamente termina ahi, por lo tanto tomando en cuenta que el angulo de la
falla es 65°, el ancho puede llegar a 15km. Un resumen de los segmentos definidos
se presenta en la Figura 7.4, para identificar las diferentes sefiales que sugieren el

alzamiento producido por la falla, observar las figuras explicitadas en el texto.

7.3.4.1 Segmento de Chicureo

Uno de los dos perfiles gravimétricos realizados en esta zona, muestra una clara
sefal de actividad de la falla (ver perfil L2 en Figura 3.5), por lo tanto se plantea
un segmento de ruptura posible con un largo definido en base al lineamiento
geomorfologico en superficie. En esta zona se observan varios escarpes en
superficie que dada la anomalia de gravedad pueden estar relacionados con la
actividad de la falla. Por otro lado el borde de cuenca tiene un valor de sinuosidad

(1S=1.43) menor que el promedio de la zona, lo que también sugiere la actividad
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de la falla. Los procesos de depositacion de la cuenca en esta zona no son
necesariamente iguales a los de la zona central del area de estudio (presencia de
sedimentos lacustres), por lo que este indice se puede ver influenciado por
procesos especificos de esta zona. A pesar de esto, el valor obtenido de la falla es
relativamente bajo, o cercano a 1 en comparacion a las fallas activas estudiadas
con esta metodologia. El rango registrado para una falla activa va entre 1.0-1.50,
por lo tanto esto sugiere la posible actividad de este segmento.

Con respecto a las mediciones de Stream Gradient Index, podemos ver una
anomalia positiva en la zona del escarpe en superficie, lo que también sugiere la
actividad de la falla (Figura 5.10). Ademas son observables dos lineamientos de
valores altos de SL en los drenajes que cortan el escarpe en superficie (ver figura
5.10), lo cual puede estar relacionado con la existencia de nickpoint producto de la
actividad de la falla (p. ej. Burbank y Anderson, 2001). Ademas hacia lado sur de
esta zona, las mediciones de SL sugieren un posible lineamiento de menor
magnitud, y que podria estar relacionado con la continuidad de este segmento.
Probar esta hipdtesis queda fuera del alcance de este trabajo. Por lo tanto es
importante aclarar que la traza definida en esta area puede estar subestimada, y es
necesario realizar un estudio en profundidad con el fin de comprender cabalmente
el posible plano de ruptura maximo de esta zona. De esta manera el segmento
trazado se restringe al sector donde hay certeza de la presencia de la falla. El largo
total del segmento fue definido en 5.3km (ver Figura 7.4). Dado que el largo
observado de la falla es corto, el ancho estimado es de 5km en base a las
relaciones empiricas de Wells y Coppersmith (1994). De esta forma, la magnitud

esperada para este segmento de acuerdo a las distintas estimaciones es de:
Mw= 5.3 (Blaser et al. 2010)
Mw= 5.9 (Wells y Coppersmith, 1994)

Mw= 5.9 - 6.2 (Por momento sismico)
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7.3.4.2 Segmento Vitacura - Las Condes

Este segmento ha sido estudiado en trabajos anteriores (Rauld, 2002 y 2011) y su
continuidad hacia el sur es un punto importante a analizar. En esta zona se pueden
observar varios escarpes en profundidad visibles en los perfiles gravimétricos. En
cada perfil se detecta la existencia de entre 1 y 3 escarpes de falla en el basamento,
no necesariamente uno como se observa en algunas partes de la superficie (ver
Figura 3.9 0 3.10). A nivel de este segmento, se observa la tendencia a disminuir la
cantidad de anomalias gravimétricas interpretadas como escarpes de falla, hacia el
sur. En la parte norte y centro de este segmento hay entre 2 y 3 escarpes por perfil,
mientras que en el perfil 8 existe una Gnica anomalia. Mas al sur en los perfiles 9 y
10 no existen anomalias asociables a la actividad de la falla, lo que sugiere que la
actividad llega hasta el perfil 8 (ver Figura 3.9b). El indice de sinuosidad en esta
zona es el méas alto del area de trabajo (1S=1.17), lo que sugiere una actividad
importante. Este valor puede ser mayor que el promedio de la zona, ya que este fue
calculado en el contacto entre rocas sedimentarias pleistocenas del cerro Calan,
Apoquindo, y Los Rulos, y los sedimentos holocenos de la cuenca de Santiago. Si
bien, esto implica un menor tiempo de erosion del frente montafioso, el alzamiento
de estas unidades cuaternarias por sobre la cuenca de Santiago implica una gran
actividad de la falla, mas ain por estar cerca del cauce del rio Mapocho que puede
ser un agente erosivo importante. Esta observacion geoldgica sugiere que este
segmento se encuentra mas activo que los circundantes, lo que se respalda en el
indice de sinuosidad cercano a 1, las anomalias de gravedad, y los valores de

Stream Gradient Index altos en el bloque central del area de estudio (Figura 7.4).

Inmediatamente después de este segmento vemos una zona con un valor de indice
de sinuosidad alto mayor a dos, que en conjunto con la ausencia de anomalia
gravimétrica sugieren una discontinuidad en el alzamiento (Figura 7.4). Analizar
esta discontinuidad es trascendental para entender el sismo caracteristico que

podria generar la falla San Ramodn en esta zona. La ausencia de una manifestacion
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en las distintas metodologias realizadas en este estudio, difieren con la presencia
de un escarpe relativamente formado entre la transicion de este segmento y el
siguiente (Rauld, 2011). Por lo tanto puede que no necesariamente estos
segmentos actlien independientemente, sino mas bien que la poca manifestacion
superficial al sur de este segmento se deba a una transicién en la cinematica del
desplazamiento, que genera una ruptura en superficie de la falla no completamente
continua en magnitud. En esta zona de transicion la falla cambia de rumbo, por lo
tanto pueden haber fendmenos tanto de discontinuidad de ruptura como cambio de
cinematica. Las observaciones realizadas por Wesnousky (2008) en la ruptura
superficial de varios eventos, sugiere que los segmentos de ruptura a menos de 3-5
km de distancia pueden ser activados por el desplazamiento del segmento
colindante. Como en este caso, los segmentos se encuentran a una distancia menor
a 2km (Figura 7.4), existe la posibilidad que se activen en conjunto. Dado esto, se
modelara el peligro sismico de un segmento continuo entre Vitacura y Pefialolén, y
dos segmentos por separado en base a las metodologias realizadas en el presente
trabajo. Vale la pena preguntar si este segmento con el proximo de activarse al
mismo tiempo, generarian 2 sismos de magnitud My~6 (p. ej. Mw=6.5, 6.1, 5.7
Asnam, Argelia 1980) o se activarian en una gran ruptura que una estos dos
segmentos. El largo definido para este segmento es de 8.8km, y se ocupa un ancho
de 10km, y en el caso de que rompan los dos segmentos en continuo se ocupa un

largo de 18.4km y un ancho de 15km.
Caso 1 segmentos individuales:

Mw = 5.8 (Blaser et al. 2010)

Mw = 6.2 (Wells y Coppersmith, 1994)

Mw = 6.2 - 6.6 (Por momento sismico)
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Caso 2 segmento Unico:

Mw = 6.4 (Blaser et al. 2010)

Mw = 6.5 (Wells y Coppersmith, 1994)
Mw = 6.5 - 6.9 (Por momento sismico)

7.3.4.3 Segmento La Reina - Pefialolén

A sur del perfil 10 la anomalia gravimétrica vuelve a desarrollar continuidad NS
hasta el perfil 15 (ver Figura 3.9b). En esta zona el indice de sinuosidad disminuye
a un valor de 1.32, que también sugiere actividad en la falla. En esta zona el
escarpe en superficie se encuentra bien mantenido y en la parte central se
desarrollan dos escarpes de mas de 40m de resalto. Un ejemplo de zona donde el
escarpe es notorio son los terrenos de la Universidad Adolfo Ibafiez, donde fue
realizado el perfil TEM. La actividad de la falla también se reafirma en los altos
valores de Stream Gradient Index desarrollados en el frente cordillerano en la
parte central del area de estudio (Figura 7.4). En esta zona se pueden observar
nuevamente unidades sedimentarias pleistocenas como las del cerro Calan, lo que

reafirma el alzamiento producido en este segmento.

Hacia el sur existe una zona de transicion o de generacion de varios escarpes en
superficie que produce una discontinuidad longitudinal en la traza de la falla, que

ha sido interpretada en este estudio como una segmentacion de la ruptura.

El largo definido para este segmento es de 8.5km y se ocupa un ancho de 10km.
Mw = 5.7 (Blaser et al. 2010)

Mw = 6.1 (Wells y Coppersmith, 1994)

Mw = 6.2 - 6.6 (Por momento sismico)
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7.3.4.4 Segmento La Florida - Puente Alto

El segmento mas al sur identificable por las distintas metodologias empleadas,
tiene una anomalia de gravedad menor en su extremo sur, y en general la
continuidad lateral en forma y magnitud de las anomalias gravitacionales no es tan
evidente como la de los otros segmentos. El valor de indice de sinuosidad es alto
para este segmento (1S=2.12), lo que no necesariamente significa que la falla esté
inactiva ya que esta traza no atraviesa el borde de cuenca. Es otras palabras la
geomorfologia del frente cordillerano no esta relacionado directamente con la
actividad de la falla en esta zona. Esta aseveracion tiene implicancias en que tan
importante es la FSR en el alzamiento del frente cordillerano central de Santiago
(entre las latitudes 33°25” y 33°35°), especificamente la cumbre San Ramdn. Esto,
ya que la FSR no tiene una clara influencia en la totalidad del frente, por lo tanto el
pliegue generado en la formacion abanico no necesariamente tiene relacion con la
actividad de la falla, y puede producirse por una rampa de despegue independiente
a la FSR. Si bien estas manifestaciones geologicas (pliegue y escarpe de falla) se
encuentran espacialmente relacionadas y tengan un campo de esfuerzos similares,

no necesariamente son producto del mismo proceso tecténico.

El valor de Stream Gradient Index de esta zona sigue siendo alto por encontrarse
en el frente cordillerano central de Santiago (Figura 7.4). Hacia el sur, en Pirque,
los resultados de todas las metodologias no demuestran un alzamiento importante
en el frente cordillerano, al menos en comparacion con la zona central donde el
escarpe es evidente. El valor de Stream Gradient Index es bajo, y tomando en
cuenta que la erosién definida mediante la ley de escorrentia también es baja, el
alzamiento en general debe ser menor. Ademas no son observables anomalias en la
gravedad, y el indice de sinuosidad es alto (1S=2.08). Por lo tanto de existir la falla
San Ramon en esta zona, no atraviesa en el piedemonte, posiblemente se encuentre
maés al oeste donde se sido trazada la falla Pocuro, o més al este en el corddon

montafioso entre Pirque y San Jose.
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El largo definido para este segmento entre La Florida y Puente Alto es de 10.3km,
y se ocupa un ancho de 10km.

Mw = 5.9 (Blaser et al. 2010)
Mw = 6.2 (Wells y Coppersmith, 1994)

Mw = 6.3 - 6.7 (Por momento sismico)
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Figura 7.4. Interpretacion de Segmentos ocupando conjuntamente las tres metodologias desarrolladas en los Capitulos anteriores. Los
resultados de estas metodologias se profundizan en los Capitulos 3, 4, y 5, para la gravedad, Indice de Sinuosidad y Stream Gradient Index,

respectivamente.
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7.4 Peligro sismico

7.4.1 Resultados de Peligro sismico

Primero se analizaran los resultados de cada segmento por separado, para después
presentar un mapa en conjunto, como el resultado final de peligro deterministico
para la ciudad de Santiago producto de la presencia de la falla San Ramon (Figura
7.10). Para calcular los mapas de peligro se gener6 una malla con puntos cada 1
km dentro del area que puede ser afectada por la falla de 60 km ancho por 90 km
de alto, y se definid6 una matriz con las posiciones (x,y) de cada punto, mas las
propiedades de Vs30 y profundidad del basamento (Leyton et al. 2010b, Yariez et
al. 2015). Una vez definida la malla con las propiedades de (X,y), Vs30, z1.0, se
utilizo el programa PSFC que define los pardmetros geométricos para calcular el
PGA, segun ciertos criterios que definen el plano de ruptura definidos en la
Seccion 7.3. La magnitud del evento utilizada es la definida por el momento
sismico, ya que esta es independiente de la aplicabilidad de las relaciones
empiricas de Blaser et al. (2010) y Wells y Coppersmith (1994) a las fallas

corticales de Chile. El programa PSFC se encuentra en los Anexos 7.1.

Se puede observar que para el segmento de Chicureo, las aceleraciones mayores se
concentran en la zona de los sedimentos, esto producto de la presencia de suelos
arcillosos de bajo Vs30, siendo los efectos de sitio mas importante que el efecto de
blogue colgante. Ademas es importante notar que los efectos de hanging wall, o
blogue colgante, son mas notorios en los eventos grandes, y en base a las
observaciones de este trabajo este segmento tiene un potencial sismogénico menor
M,=6.2. Sin embargo, es importante notar que este estudio no es concluyente en la
extension de este segmento de ruptura, dado que las mediciones tomadas en este
tramo no son lo suficientemente densas para poder definir con precision el

segmento de ruptura, como si lo son para los otros segmentos.
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Peligro Sismico
Falla San Ramén - Segmento Chicureo
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Figura 7.5. Peligro sismico asociado al segmento de Chicureo. En un mapa de colores la
aceleracion esperad a de ocurrir el evento, se marcan en negro las lineas de contorno. En rojo, los
segmentos utilizados para el célculo de peligro, el més cercano a la zona de aceleracién maxima es

el segmento de Chicureo. En blanco el perimetro de Santiago.
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Peligro Sismico
Falla San Ramén - Segmento Vitacura - Las Condes
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Figura 7.6. Peligro sismico asociado al segmento de Vitacura — Las Condes. En un mapa de
colores la aceleracion esperad a de ocurrir el evento en este segmento, se marcan en negro las
lineas de contorno. En rojo, los segmentos utilizados para el calculo de peligro, el mas cercano a la
zona de aceleracion maxima es el segmento de Vitacura — Las Condes. En blanco el perimetro de

Santiago.
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En el segmento de Vitacura - Las Condes, se observa una importante aceleracion
(0.5-0.8g) hacia el este de la falla (Figura 7.6), dado que esta zona se encuentra en
el bloque colgante con sedimentos aluviales y fluviales, que pueden generar
efectos de sitio con respecto a la roca. Es importante notar que en esta zona
actualmente la construccion de edificios no es tan masiva, pero se encuentra el
estadio San Carlos de Apoquindo, y el centro de estudios nucleares CECHEN,
entre otra infraestructura importante como colegios y hospitales.

La aceleracion producida en el segmento La Reina - Pefialolén es menor con
respecto a los otros (menos de 0.5g versus valores maximos de 0.85g). Aun asi, es
elevado en la zona oriente de Santiago, en la parte cercana a la ruptura en
superficie donde se concentran sedimentos aluviales (ver Figura 7.7). Dentro de la
zona de mayor aceleracion de este segmento se encuentran construido el campus

mas importante de la universidad Adolfo Ibafiez.

En el segmento de mas al sur La Florida — Puente Alto se observa nuevamente la
presencia de sedimentos en la parte del blogue colgante como el segmento de
Vitacura — Las Condes, generando aceleraciones mayores a 0.7g (ver Figura 7.8).
En esta zona, la urbanizacion es baja por lo que limitar su construccion puede ser

una medida de mitigacion de riesgo muy efectiva.
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Peligro Sismico
Falla San Ramén - Segmento La Reina - Pefalolen
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Figura 7.7. Peligro sismico asociado al segmento de La Reina - Pefialolén. En un mapa de
colores la aceleracion esperad a de ocurrir el evento en este segmento, se marcan en negro las
lineas de contorno. En rojo, los segmentos utilizados para el célculo de peligro, el mas cercano a la
zona de aceleracion maxima es el segmento de La Reina - Pefialolén. En blanco el perimetro de

Santiago.
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Peligro Sismico
Falla San Ramén - Segmento La Florida - Puente Alto
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Figura 7.8. Peligro sismico asociado al segmento de La Florida — Puente Alto. En un mapa de
colores la aceleracion esperad a de ocurrir el evento en este segmento, se marcan en negro las
lineas de contorno. En rojo, los segmentos utilizados para el calculo de peligro, el mas cercano a la
zona de aceleracion maxima es el segmento de La Florida — Puente Alto. En blanco el perimetro de

Santiago.
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El efecto debido a la activacion en conjunto de los segmentos Vitacura - Las
Condes y La Reina — Pefialolén genera aceleraciones del orden de 10% mas en las
zonas de mayor dafio (llegando hasta =~0.9g). La distribucion espacial de
aceleracion no varia en demasia, y la zona con més dafio sigue siendo los
sedimentos aluviales-fluviales que se encuentran al este de la comuna Las Condes.
En el caso de que los segmentos se activaran en conjunto los dafios son mayores
en la zona del bloque yacente, llegando incluso a tener aceleraciones de 0.6g en la
zona donde la falla cambia de rumbo. En general, las aceleraciones son

aproximadamente entre 0.05-0.2 g mayores (ver Figura 7.9).

Para definir el peligro sismico total al cual se ve sometido Santiago producto de la
presencia de la falla San Ramon, se eligieron los mapas de peligro de cada
segmento independiente. En base a las evidencias encontradas en este trabajo, la
activacion de varios segmentos en conjunto es posible, pero poco probable, ya que
de ser este un rasgo predominante en la evolucion geoldgica de la FSR, deberia
haber una continuidad mas evidente en los escarpes generados en el basamento,
asumiendo que la falla tiene una componente principalmente inversa. En superficie
la union del segmento Vitacura — Las Condes con el de La Reina — Pefialolén,
presenta un escarpe menos desarrollado en comparacion con las zonas medias de
los segmentos, y que fueron interpretados como una falla inversa cubierta (Rauld,
2011). La interaccion entre estos segmentos debe ser estudiada con mayor
profundidad, dado que es posible que el cambio de orientacion en el rumbo de la
falla, produzca un cambio de cinematica que no concentre alzamiento vertical en
la zona de transicion o traspaso, pero que adn asi sea una ruptura continua. A pesar
de esto no existen evidencias de movimientos de rumbo en la falla, por lo que en
este estudio se asume que es completamente inversa. Se ha sugerido que si los
segmentos se encuentran separados por menos de 3-5km, la activacién de uno
puede generar el desplazamiento en el segmento aledafio (Wesnousky, 2008). Sin
embargo, este comportamiento es evidente en las fallas de rumbo en un 60% de los

casos, pero no necesariamente en las fallas inversas. En este ultimo tipo de
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cinematica, la mayoria de las rupturas registradas no presenta discontinuidades
evidente (p. ej. Chi-Chi, 1999 (Chen et al 2001); Marryat Creek, 1986; Meckering,
1968), y algunas de las que presentan segmentacion son producto de varios
eventos (p. ej. Asnam, 1980). Por lo tanto, este tema de por si debe ser estudiado
en profundidad, pero como primera aproximacion se asume que los segmentos
actuan independientemente. Esto también se aplica a los otros dos segmentos,
principalmente porque se encuentran espacialmente mas separados. Para obtener
un mapa de peligro sismico que incluya todas las trazas, se toma cada punto de la
malla con la que se calculo el peligro, y se elige la aceleracion maxima registrable
entre las cuatro posibles rupturas. Por lo tanto se obtiene un mapa deterministico
ligado con los sismos maximos registrables en la falla San Ramon, o sistema de

falla San Ramon (ver Figura 7.10).

7.4.2 Influencia de parametros en los resultados

Existen ciertos parametros de la funcion PGA (Ecuacion 7.2) para los cuales no se
dispone de argumentos suficientes para fija un valor, y por lo tanto es necesario
realizar un analisis de sensibilidad para evaluar su importancia relativa. Para hacer
este andlisis se tomard un segmento Gnico con la intension de que sea mas facil
observar las diferencias. EIl primer parametro esta relacionado con el angulo de
manteo de la falla, ya que a pesar de que existen evidencias en base a la
sismicidad, esta es escaza. Por su parte TEM puede estar observando el manteo de
la falla en las primeras decenas de metros, al igual que el afloramiento del cerro
Apoquindo, por lo tanto no es descartable que la falla cambie de angulo en
profundidad. De hecho en Armijo et al. (2010) y Pérez et al. (2014) se postula una
falla listrica de bajo angulo en su base. A pesar de esto las evidencias sismoldgicas
encontradas en este estudio apuntan claramente a una falla de alto angulo, que se

mantiene en profundidad.

En la Figura 7.11 se observa que el peligro correspondiente a una ruptura de

menor angulo, influye principalmente en el blogque colgante, aumentando el area



Comparacion de Peligro Sismico
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Figura 7.9 Comparacion entre activacion doble de segmentos versus activacion simple. A la izquierda la activacion doble, a la derecha la del

segmento Vitacura — Las Condes.
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Figura 7.10. Peligro sismico contabilizando todos los segmentos.



175

de mayor aceleracién y produciéndose aceleraciones del orden de 40% mas en esta
zona. Este efecto no tiene importancia para el segmento analizado ya que el bloque
colgante queda en la cordillera principal, que es una zona no urbanizable, lo
mismo ocurre para el segmento de Chicureo. Por otro lado, los segmentos de
Vitacura - Las Condes y La Florida - Puente Alto, pueden tener mayores dafios en
zonas donde hay sedimentos y actualmente existe urbanizacion. Este posible
escenario de ruptura puede generar mayores dafios, pero espacialmente las zonas
afectadas no varian. También es observable una migracion hacia el este de la zona
de mayor dafio, lo que por las caracteristicas de la falla, aleja el peligro de la

ciudad, ademas de disminuir los dafios cercanos a la traza de falla.

Otro parametro que es cuestionable es la profundidad minima de ruptura, ya que a
pesar de que existen evidencias de ruptura en superficie, como fue mencionado en
la Seccién 7.2.3, no necesariamente todos los sismos van a generar este efecto. Por
lo tanto se plantea la posibilidad de que el tope de la ruptura se encuentrea 1, 2 0
5km de profundidad, manteniendo el &ngulo de manteo méas probable definido por
este estudio de 65°E.

En general al imponer una ruptura mas profunda disminuyen las aceleraciones (ver
Figura 7.12), exceptuando por la ruptura a 5km que aumenta los valores maximo
de aceleracion esperados, pero los concentra en la traza de la falla y no en el
blogue colgante. A pesar de que existen variaciones, estas son bajas y no superan
el 5%, por lo tanto no es una variable significativa a la hora del célculo de peligro
sismico para el caso de estudio. Ademas, nuevamente las areas de mayores dafios
no cambian, y por lo tanto las zonas afectadas no se modifican ante variaciones de

este parametro.

Por Gltimo esta el pardmetro de la direccionalidad del evento, la variable “DDP”
en la ley de atenuacion de Chiou y Youngs (2014). Dado que ninguna metodologia
utilizada en este trabajo es capaz de entregar evidencias para definir como seria la

direccionalidad en un evento en la FSR, no fue estudiado en profundidad las
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Comparacion de efectos con manteos diferentes
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Figura 7.11 Comparacion de efectos producidos por un manteo mas plano de la falla San Ramon.
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Comparacion del parametro Ztop
Ztop = Okm Ztop = 1km
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Figura 7.12. Comparacion de efectos por variable Ztop, limite superior de la ruptura.
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variaciones que genera este pardmetro. Ademéas dado que los segmentos son
pequefios, la propagacion del sismo dentro del plano deberia ser casi instantanea.
Tomando en cuenta que las velocidades de propagacion de la ruptura son del orden
de 2-3 km/s (p. ej. Ruiz et al. 2011), la ruptura total se generaria en menos de 3.5
segundos, lo que posiblemente no permita generar eventos de direccionalidad.
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7.5 Discusiones

Como fue aclarado anteriormente los resultados obtenidos en este estudio tienen
un caracter deterministico, es decir estimar el PGA asumiendo un determinado
escenario sismogénico. Por lo tanto, para tener una idea de los efectos que pueden
ocurrir a nivel estructural, se puede comparar las aceleraciones registradas en el

terremoto de 2010 en lugares donde se observaron dafios (ver Figura 7.13).

En dicho terremoto Mw=8.8, los dafios se concentraron tanto en la zona norte de
Santiago, comunas de Huechuraba, Quilicura, como asi también en la zona
poniente, comuna de Maipu. Ademas hubo dafos puntales en otras comunas de la
zona central de Santiago como Nufioa. Si bien no hay registros de aceleraciones en
todas esas comunas, en Maipu se registro una aceleracion de 0.56g, muy por sobre
el promedio de aproximadamente 0.3g para Santiago. En las comunas de Maipu y
la zona norte de Santiago es esperable una mayor aceleracion dado el tipo de
suelos (finos), consistente con lo registrado el 2010 (Barrientos, 2010). Las
aceleraciones esperadas de ocurrir un evento en los segmentos de Vitacura — Las
Condes y La Florida — Puente Alto, son del orden de los registrados en Maipu, por
lo tanto de existir viviendas de caracteristicas similares, es esperable que hayan

dafos estructurales.

Los resultados mostrados como mapa de peligro sismico deterministico (ver
Figura 7.10 o 7.13), corresponden al valor esperado de aceleracion segun la ley de
atenuacion de Chiou y Youngs (2014). Esta ley también entrega un valor de
desviacion estandar, relacionado con la variabilidad definida por los datos
empiricos registrados de todos los eventos corticales que se incluyen en la ley de
Chiou y Young (2014). Utilizando dicha desviacion se realizaron analisis de
seguridad, considerando valores de 75%, 85% y 90% de una distribucion normal
definida por la aceleracion esperada y la desviacion caracteristica de cada punto
(ver Figura 7.14). Espacialmente, las zonas con mayor aceleracion no varian, sin

embargo aumenta el valor de aceleracion. Generalmente se agrega un cierto valor
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Comparacioén deterministica con efectos 2010
Efectos FSR vis Mw=8.8 subduccién, 2010
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Figura 7.13 Comparacion entre las aceleraciones registradas en el terremoto de Maule, 2010

(Barrientos, 2010), y las aceleraciones esperadas de ocurrir algin evento en la falla San Ramon.
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constante de aceleracion en todo el mapa, de forma proporcional al % de seguridad
impuesto. Las aceleraciones pueden llegar a 1.7g en el caso de 90% de seguridad.
Los valores constantes agregados en cada mapa, son aproximadamente 0.4g, 0.6g
y 0.89g, para los mapas de 75%, 85% y 90% de seguridad respectivamente.

Teniendo en consideracién que la distribucion espacial de las mayores
aceleraciones no varian con los diferentes criterios analizados, se presenta un mapa
de zonificaciéon de peligro en términos cualitativos (ver Figura 7.15). En este se
establecié como peligro moderado las zonas que pueden registrar PGA mayor a
0.3g, que es el establecido por la norma Nch433 para Santiago como aceleracion
lateral de disefio. Las zonas con aceleraciones mayores a 0.5g fueron definidas
como peligro alto, por tener aceleraciones similares a las registradas en Maipu
para el terremoto del Maule, 2010. Mientras que las zonas donde existen efectos
de blogue colgante o hanging-wall en sedimentos, fueron definidas como de muy
alto peligro. Por altimo se definié un area donde la falla San Ramén puede generar
ruptura en superficie, en base a las observaciones del escarpe en profundidad visto
por las modelaciones gravimétricas, y la manifestacion de la falla en superficie.
Este punto es importante, porque la zona donde la falla generaria ruptura en
superficie no esta limitada al escarpe en superficie. Como se discutio en el
Capitulo de gravedad, existen varias anomalias que pueden ser interpretadas como
una ruptura de la falla en el basamento, que por su cercania a la superficie (no mas
de 100 metros) eventualmente producirian una ruptura en superficie. Esta zona
estd sometida a un peligro ain mayor que las zonas con efectos de hanging wall ya
gue ninguna estructura estd diseflada para soportar una gran deformacion
diferencial. Se generaran dafios estructurales con deformaciones diferenciales de
0.7% (Skempton y MacDonald, 1956), 0.5% (Polshin y Tokar, 1957), o 0.4%
(Meyerhof, 1956), es otras palabras, para cualquier estructura menor a 50m de
largo, no soporta mas de 40 cm de deformacion diferencial. Por lo tanto cualquier
estructura que se encuentre en medio de la ruptura en superficie tiene altas

probabilidades de colapsar.
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Analisis de confiabilidad de resultados

Valor esperado (50%) Confiabilidad de 75%
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Figura 7.14. Analisis de confiabilidad de los resultados.
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Zonificacion de Peligro
Falla San Ramén
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Figura 7.15. Zonificacion de peligro para la falla San Ramon.
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Dado este mapa de zonificacion, se sugiere restringir o impedir la construccion en
los dominios espaciales con peligro de ruptura en superficie (zona morada), y en la
zona de muy alto peligro (zona roja). Una efectiva medida para mitigar el peligro
sismico, seria respetar el criterio anterior, en especial en las zonas donde no existe
urbanizacién actualmente como en la parte oriental de la comuna de Puente Alto.
Otras formas de mitigacién es no permitir la construccion de edificios en estas
zonas, y mantener la construccion de casas que por sus caracteristicas geométricas
tienden a ser més rigidas. Ademas de no permitir la urbanizacion de viviendas de
albafiileria, edificios publicos, escuelas, hospitales, universidades, o edificios que
puedan generar un dafio mayor como plantas industriales con manejo de residuos
peligrosos (p. ej. CECHEN).

Otro punto importante, es la discusion con respecto a qué tipo de analisis es el que
se debe ocupar para estimar el peligro, deterministico o probabilistico. La vision
probabilistica es un ponderador de los efectos posibles, que asegura una certeza
del 80%, 90% u otro valor segun se calcule. Si la sociedad considera que es
suficiente, las construcciones solo deberian soportar las aceleraciones estimadas de
esa forma, pensando en un periodo de retorno plausible para el disefio de
estructuras (50, 100 afios). Pero si se desea evitar de cualquier manera las
catastrofes vistas en el mundo producto de sismos corticales (p. ej. Kashmir, 2005;
Chi-Chi, 1999; Wenchuan, 2008, Niigata 2004) incluso en paises con altos
estandares antisismicos, los edificios deberian ser capaces de soportar las
aceleraciones deterministica, o0 no construirse en zonas de alto riesgo. Por lo tanto,
es evidente que las decisiones a tomar en base a estas investigaciones estan sujetas
a la aversion al riesgo de la sociedad. Al decidir que no habra una certeza, y se
disefiard en base a probabilidades, es necesario generar una metodologia que
contemple la probabilidad tomando en cuenta la recarga de la falla. Ya que
ponderar Unicamente por la probabilidad de ocurrencia dada una ley de Guteber-

Richter (Algermissen y Perkin 1976), se puede subvalorar la probabilidad real de
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ocurrencia. Por lo tanto para las fallas corticales, se podrian obtener mapas que
cada afio aumentan su peligrosidad.

Para definir la probabilidad de ocurrencia de un evento se puede asumir que la
distribucion temporal se comporta como una distribucién normal, y para calcular
la probabilidad son necesario datos de paleosimologia que tengan una buena
estadistica sobre la recurrencia. Esto dejando en claro que es netamente una
aproximacién, ya que el comportamiento probabilistico de recurrencia de una falla,
no necesariamente se comporta como una distribucion normal (p. ej. Petersen et al
2007). A pesar de que no existen estudios estadisticos de la recurrencia de la FSR,
hay datos sobre una trinchera que estima la recurrencia en 9000 afios con una
desviacion de 500 afios (Vargas et al. 2014). En base a este dato se puede obtener
la probabilidad de ocurrencia de un evento con la Ecuacion 7.3. Para periodos de
retorno de 50, 100, 300, y 1000 afios las probabilidades de ocurrencia son de
0.6%,1.4%,5.9%, y 48.8% respectivamente.

P(Ty <t <T,+AT)

Poo(To <t <T,+AT|t > T,) = B> Ty
0

P(T, + AT) — P(Ty)
1—P(Ty)

Poor(Ty St < Ty + ATt > Tp) = (7.3)

Con "P,.." la probabilidad que ocurra un evento dentro del periodo de retorno
"AT", dado que han pasado T, afios desde el Gltimo evento (ver Figura 7.16).
Como cota minima, se puede establecer el calculo de aceleraciones generado por
el evento caracteristico multiplicado por la probabilidad de ocurrencia del evento.
Lo cual seria una cota inferior porque no suma las aceleraciones esperadas por
sismos menores. Se realizd esta metodologia (ver Figura 7.17) tomando como

peligro base el obtenido con un 90% de seguridad.

De esta perspectiva el peligro producto de la falla San Ramén es nulo, y no tienen

relevancia respecto al peligro que implican las fuentes interplaca o intraplaca, para
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periodos de retornos inferiores a los 300 afios. Pero es necesario estar consientes
de las aproximaciones que se realizaron para este célculo, primero que fue hecho
en base al sismo caracteristico esperado para cada segmento, desestimando los
eventos de menor magnitud pero méas probables, y la posibilidad de un evento que
rompa varios segmentos a la vez, pero menos probable. Segundo, que las tasas de
recurrencia fueron calculadas con una Unica trinchera, por lo que es necesario
realizar una mejor caracterizacién paleosimolédgica en los distintos segmentos,
para tener un mapa con mayor precision. Ahora bien, si se toma en cuenta la
metodologia deterministica, el peligro al cual estd expuesto Santiago por la falla
San Ramon en general es menor que el generado por los sismos de subduccidn, ya
que estos en promedio generan aceleraciones de 0.3g en toda la ciudad, y en

lugares con efectos de sitio la aceleracion puede ser mayor.

o Probabilidad

6000 8000 10000 12000 14000 16000
Anos

2000 4000

Figura 7.16. Probabilidad de ocurrencia de un evento.
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Peligro sismico probabilistico
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Figura 7.17. Mapas de peligro probabilistico solo para los eventos mayores con una seguridad de

90%, y periodos de retorno de 50, 100, 300 y 1000 afios.
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Por Gltimo también es importante remarcar que las sismicidad presente en esta
zona indica que la falla San Ramon no es la Unica estructura sismogénica de la
zona, por lo tanto el peligro cortical al cual se encuentra sometido Santiago, puede
ser mayor debido a otras fuentes. DestacAndose que la mayor cantidad de
sismicidad se concentra en lo que se ha mencionado como una rampa de despegue
cortical de caracter ciego, que comienza desde el piedemonte Andino hasta el arco
magmatico en la falla el Fierro, y que tiene una vergencia aun discutida (Armijo et
al. 2010; Farias et al. 2010). Por lo tanto es importante también buscar
metodologias que permitan estimar el peligro asociado a dichas fuente. Para esto el
primer paso es definir el sismo maximo caracteristico, y su recurrencia,
probablemente menor pensando en la cantidad de sismos pequefios registrados en
esta falla. Esta fuente adquiere mas dificultad ya que no aflora en superficie, y en
base a registros historicos es muy complejo definir cuél es el evento maximo

esperable.
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7.6 Conclusiones

o La falla San Ramdn puede generar un evento con dafios estructurales

importantes.

o Las zonas con mayores dafios esperados por aceleracion se concentran en los
blogues colgantes que poseen sedimentos, en las comunas de Las Condes y
Puente Alto.

o La falla San Ramdn puede generar ruptura en superficie, y cualquier
estructura que corte esta ruptura deberia colapsar. Ademas, la ruptura no
necesariamente es en el mismo lugar cada evento, por lo que existe un area

de posible dafio superficial.

o Probabilisticamente hablando, el peligro que implica la falla San Ramon es
incierto. Como primera aproximacion asumiendo la baja estadistica
disponible actualmente, el peligro puede ser bajo. Tomando en cuenta que la
probabilidad de ocurrencia en periodos de retornos utilizados por la sociedad
como 100 afios, no supera el 2%. AuUn asi es necesario disminuir los

supuestos para tener una aproximacion mas cercana a la realidad.

o La FSR no necesariamente es la Unica fuente de peligro sismico cortical para
Santiago, y por lo tanto, estas otras fuentes sismogénicas deben ser

estudiadas con igual profundidad.
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7.7 Trabajos futuros

En vista a las observaciones realizadas en esta tesis, existen ciertas interrogantes
que deben ser estudiadas con mayor profundidad, ya que en la actualidad no hay

certeza respecto a ciertos fenémenos.

o Para comprender cuél es la factibilidad que tiene el supuesto de la activacién
de dos segmentos en conjunto, se puede realizar un estudio BEM y analisis
de Morh-Coulomb. EI primero lograria observar cual es el desplazamiento
esperado en un segmento de activarse otro cercano. Mientras que el segundo
definiria cuales son los cambios de stress producidos por la activacion de un

segmento en especifico.

o Para validar que la ley de atenuacion de Chiou y Youngs (2014) es aplicable
a las fallas en Sudamerica, tomar los registros actuales de eventos grandes, y

compararlos los resultados empiricos con los generados por el modelo.

o Llevar este tipo de trabajos a las autoridades para que se tomen medidas con
respecto al plan regulador, no solo para Santiago, sino que para todas las
ciudades de Chile que tengan grandes poblaciones. (Fallas corticales en

Iquique, Concepcidn, etc).

o Validar la recurrencia y activacion independiente de los segmentos,
mediante un estudio de paleosismologia preciso con varias trincheras por
segmento. Esto ademas podria ayudar a generar un mapa probabilistico con

mayor detalle.

o Utilizar una red de sismdmetros de alta deteccion durante por lo menos 10
afios para entender de mejor manera las estructuras sismogénicas de la zona.

Angulo, mecanismos de focos, leyes de Gutenberg — Ricther, etc.
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ANEXO 5.1
(Programa para el calculo de SL de un rio)

%% Dudas a nnperez@uc.cl

clear all
close all
5555 %%55%5%5%5%%%5%5%55%5%%%55%5%5%5%%%5%5%55%5%5%55%5%5%5%%5%55%5%5%5%5%%55%5%5%5%5%5%55%5%5%5%5%5%55%5%5%5%%%%
$%%%%%%5%%%%%%%%%%% CALCULO DE STREAM GRADIENT INDEX (SL)%%%%%%%%%%%%%%%
5555 %%55%5%5%5%%%5%5%55%5%%%5%5%5%5%5%5%%55%55%5%5%55%5%5%5%%5%55%5%5%5%5%%55%5%5%5%%5%55%5%5%5%5%5%55%5%5%5%%%%

rios=load('rio ordenado.txt'");
%$Dist / Este / Norte / Altura

alturamax=max (rios(:,4));

if rios(1l,4)~=alturamax

display('error en el orden del archivo rios. Debe estar ordenado desde
la cabecera hacia abajo');

break

%Se puede hacer un cdédigo para dar vuelta automdticamente los rios.
end

deltah=input ('ingrese el rango de altura dH para el cual se hara la
medicidédn') ;

suavizar=input (';Desea suavizar el perfil topografico del rio? Si=1
No=0");

if suavizar==1 %Trata de borrar los pendientes negativas producto de la

impresicién del DEM
rios(:,5)=correc_ponderada(rios(:,4))
rios(:,6)=correc_ponderada(rios(:,5))
rios(:,4)=rios(:,0);

’
’

end

o

punto (1, :)=rios(l,:); % variable para saber donde fue la ultima
medicidén de SL

% el primero punto es la cabecera del rio.
cont=1;

for i=l:length(rios) %Se calcula el Stream Gradient Index para el rio
DH=punto (4) -rios (i, 4);

if DH>=deltah
L=(rios (i,1)+punto(1l))/2;



232

dl=(rios (i, 1) -punto(l))/2;
dH_d1=DH/d1;

%$Variables de SL

SL(cont,1)=dH dl*L;%valor de Stream Gradient Index

[A(cont) B(cont) ]=min (abs(rios(:,1)-L));

SL(cont,2)=rios (B(cont),2);%Coordenada este del punto medio
SL(cont,3)=rios (B(cont),3);%Coordenada oeste del punto medio
SL(cont,4)=rios(B(cont),1l);%Distancia a la cabecera del perfil
SL(cont,5)=rios (B(cont),4);%Altura del punto medio
cont=cont+1;

punto (1, :)=rios (i, :);
end
end

graf=input (';Desea observar los graficos? Si=1; No=0");

if graf==

figure (1)

subplot(2,1,1)
plot(rios(:,1),rios(:,4), 'x=");

)
subplot(2,1,2)
plot(SL(:,4),SL(:,1), " 'ro-");
end

fid=fopen('PerfilSL.txt','wt');

fprintf (fid, 'StreamGradientIdex / Coordenada este punto medio /
Coordenada norte punto medio / Distancia a cabecera del perfil / Altura
\n'");

for i=1l:1length(SL)

fprintf (fid, '$f $f Sf Sf %f
\n',SL(i,1),SL(i,2),SL(i,3),SL(i,4),SL(i,5));

end
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ANEXO 5.2
(Comparacion Stream Gradient Index v/s Ley de escorrentia)
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ANEXO 6.1
(Planos de ruptura y sismos USGS usados para el anélisis temporal)

Loma Prieta 1989

3a

378

B

374

I

a7

368

6.6

36.4 -

el ) -

| | | 1
S122.5 -122 -121.5 =121 -120.5



235

Teno 2004
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Pichilemu 2010.
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L’ Aquila 2009
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ChiChi earthquake 1999

246

244

242

24

2381

236

2341

2321

1202 1204 1206 1208 121 1212 1214 1216 1218 122 1222

Plano de ruptura de Ma et al. 2000.



239

ANEXO 6.2
(Parametros para localizacion de eventos)
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ANEXO 7.1

fallas corticales)

s

Igro Sismico para

(Programa PSFC para el célculo de pel

%% Dudas a nnperez@uc.cl

close all

clear all
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PROGRAMA CACULO DE PELIGRO SISMICO
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o

I.INPUTS

o
o
o
o
o
o
o
o

o°
o°
o°
o°
o°
o°
o°
o°
o°
o°
o°
o°
o°
o°
o°
o°
o°
o°
o°
o°
o°
o°
o°
o°
o°
o°
o°
o°
o°
o°
o°
o°
o°
o°
o°
o°
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o°
o°
o°
o°
o°
o°
o°
o°
o°
o°
o°
o°
o°
o°
o°
o°
o°
o°
o°
o

%Zona de Peligro%

Malla

’

load('MallaconVs.xyz")

$Traza de Falla Activada%

[354660 6305591 0];

pto0

’

[356557 6290759 0]

65

ancho

ptof
dip

’

15000;

=4;
100
0

310710

despla
delta
wells
mu

’

’

’

una malla con los valores en coordenadas

]

[ x y Vs30 z1.0

$Inputsss
Malla

o o° o°

o
¢)
—

ducida en la

6n pro

0 siempre porque se calcula la aceleraci

Z=

at.
super-

—

o\

También es necesario el valor de Vs30 en cada punto y z1.0 la

ficie.
% profundidad del basamento,

2008 vy

o
°

que por la formulcidén de Chiou & Young

(en la traza de la falla)

1 km/s.
0 todos en metros ptol(3)

punto incial de la ruptura

Si llega a superficie z

es la profundiad a la que Vs
[x y z]

2014,
o

o° o° o

ptof (3).

o\

Definir el primer punto es importante porque simboliza hacia donde

mantea

o
°

la mejor forma de definirlo es graficar el plano que

la falla,
entrega el

o
°
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Q

% programa y ver si concuerda con el manteo requerido, si no es asi hay

que
% dar vuelta los puntos. pto0O por ptof.

% ptof = [x y z] punto final de la ruptura (debe estar en el mismo
plano

% horizontal que pto0, es decir z=ptof (3)=ptol(3).

% ancho = ancho estimado de la ruptura en metros.

% despla = desplazamiento en el plano de ruptura en metros.

% dip = dip® angulo en grados de manteo de la falla.

% delta = resolucidén en espacio del plano de falla en metros, entre
mayor

% mas preciso el calculo de peligro, pero es se demora mas tiempo.

% wells = variable para definir como calcular la magnitud, si con Wells

% Coppersmith (wells=1) o magnitud de momento (wells=0).
% mu = médulo de rigidez de la corteza en N/m"2. (valor estandar

% *todas las coordenadas estan pensadas en UTM, para facilitar los
cadlculos

% si solo se tienen grados, debe revisar el progrma y ver qué partes se
pue-

% den ver afectadas, o cambiar las coordenadas con algun programa (ej.
% Oasis, Argis o Quatum GIS).

9900000000000 00000000000000000000000090000000000000000000000000000000000O0

$Definir magnitud y geometria de la ruptura.
L=norm(ptoO-ptof) ;% [m]

%Leyes de Wells & Coppersmith

if wells==

M=5+1.22*10gl10(L/1073); %Calibradas para fallas inversas*
Area=exp (-3.99+0.98*M) *10%6; % [m"2]

% Para fallas normales o de rumbo revisar Wells & Coppersmith 1994.
end

if wells==

M=2/3* (1ogl0 (L*despla*ancho*mu)-9.1) ;
Area=L*ancho;

end

%Parametros de Chiou & Young 2014 (Para PGA)
cl=-1.5065;

cla=0.1650;

clb=-0.2550;

clc=-0.1650;

c1ld=0.2550;

c7=0.0352;

c7b=0.0462;

cll=0;
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cllb=-0.4536;
c2=1.06;
c3=1.9636;
cn=16.0875;
cM=4.9993;
cd=-2.1;
c5=6.4551;
c6=0.4908;
cHM=3.0956;
cd4a=-0.5;
cRB=50;
cgl=-0.007146;
cg2=-0.006758;
cg3=4.2542;
c8=0;
c8a=0.2695;
c8b=0.4833;
c9=0.9228;
c9a=0.1202;
c9b=6.8607;
f1=-0.6846;
£2=-0.1417;
£3=-0.007010;
£4=0.102151;
£5=0.4590;
£6=800;
gjp=1.5817;
Japdn

o\

Para la regidén de Japdn

o\

Para la regidén de Japdn
Para la regidén de Japdn
Correccidn para amortiguacidédn g(M,T) de la regidn de

o\

o\

% Parametros para calcular varianza
=0.4;

0.26;
s1=0.4912;
s2=0.4528;
s3=0.8;
Finf=0; %
Fmes=1; 5%

si Vs30 fue inferido de la geologia Finf=1, si no 0.
si Vs30 fue medido Fmes=1l, si no Fmes=0;

%Se asume una fractura eliptica perfecta (x-xo)"2/a"2+(y-yo)"2/b"2=1, y
que

%respeten las leyes empiricas de Wells & Coppersmith definidas en
$(II.Parametros).

a=L/2;
b=Area/ (pi*a);
width=2*b;

%Construccidén de elipse con ejes coordenados en su centro



243

x=-a:delta:a;
y=-b:delta:b;

[X Y]=meshgrid(x,y);

cont=1;
for i=l:size (X,1)
for j=l:size(X,2)

val=X(i,j)"2/a”2+Y(i,3)"2/b"2;

if val<=1

$Se construye elipse2, un vector con los puntos dentro del
plano de

$ruptura, entre mayor es delta mas resolucidédn se obtiene.

elipse2 (cont,1)=X(1i,73);

elipse2 (cont,2)=Y(1i,73);

cont=cont+1;

end

end
end

o\

Grafico de Elipse en coordenadas Iniciales
figure (1)
plot(elipse2(:,1),elipse2(:,2),'x")

axis equal

o° o

o\

alpha=atand ( (pto0 (1) -ptof (1)) / (pto0(2)-ptof(2)));

%$Se agrega un parametro para saber hacia donde estd manteando el plano.
if pto0(1l)==ptof (1)
orientacion=(pto0 (2)-ptof (2)) /abs (pto0 (2)-ptof(2));
else
orientacion=- (pto0 (1) -ptof (1)) /abs (ptol0(1l)-ptof(1l));
end

%Se hace la rotacién de los ejes iniciales a las direcciones de los
ejes UTM

elipsel(:,1)=elipse2(:,1) *sind(alpha) -

elipse2(:,2) *cosd(dip) *cosd (alpha) ;
elipsel(:,2)=elipse2(:,1) *cosd (alpha)+telipse2(:,2) *cosd(dip) *sind (alpha
)

elipsel (:,3)=orientacion*elipse2(:,2)*sind(dip);

o

Gréafico de Elipse en coordenadas rotadas (Seguin ejes principales UTM)
figure (2)
plot3(elipsel(:,1),elipsel(:,2),elipsel(:,3),
axis equal

o

o

x");

o

%Se traslada al origen de las coordenadas UTM utilizadas.

%Centro de la elipse en coordenadas UTM
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cx=(pto0 (1) +ptof (1)) /2+orientacion*width*cosd (dip) *cosd (alpha) ;
cy=(pto0 (2)+ptof (2))/2-orientacion*width*cosd (dip) *sind (alpha) ;
cz=-width/2*sind (dip) ;

elipse(:,1)=elipsel (:,1)+cx;
elipse(:,2)=elipsel (:,2)+cy;
elipse(:,3)=elipsel(:,3)+cz;

o°

Grafico de Elipse en coordenadas UTM
figure (3)
plot3(elipse(:,1),elipse(:,2),elipse(:,3),
axis equal

o° o°

o°

000000000000

999000000

% Se crea una estructura que tendrd todo los valores geométricos y de
PGA

nptos=length (Malla);

MallaCY=struct ('Rx',zeros (nptos,1l), 'Fhw', zeros (nptos,1l), 'Rrup', zeros (np
tos,1l), 'Rijb', zeros (nptos, 1), 'fin', zeros (nptos,1), 'fnm', zeros (nptos, 1),
ztop', zeros (nptos, 1), 'dip', zeros (nptos, 1), 'Mag', zeros (nptos,1), 'Dist', z
eros (nptos, 1), 'damp', zeros (nptos, 1), 'dir', zeros (nptos, 1), '"bloque', zeros
(nptos, 1), 'vs30',zeros (nptos, 1), 'vs302'", zeros (nptos, 1), 'z10', zeros (npto
s,1),"'sig', zeros (nptos,1));

[

% Valores a Calcular, Rrup, Rbj, Rx, Fhw.

% - Rx y Fhw -
pto0 _rx=[pto0(l) pto0(2)];
ptof rx=[ptof(l) ptof(2)];

for i=l:nptos

ptol=[Malla(i,1l) Malla(i,2)];

MallaCY (i) .Rx = —det ([ (pto0_rx-ptof rx)', (ptol-

pto0 rx)'l)/norm(pto0 rx-ptof rx)/10"3;

MallaCY (i) .Fhw = MallaCY (i) .Rx/ (2*abs (MallaCY (i) .Rx))+1/2;
end

% - Rrup -

for i=l:nptos
dif=(elipse(:,1)-Malla(i, 1)) ."2+(elipse(:,2)~-
Malla(i,2))."2+elipse(:,3).72;

MallaCY (i) .Rrup=sqgrt (min (dif))/10"3;

end

% - Rbj -
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for i=l:nptos
dif=(elipse(:,1)-Malla(i, 1)) ."2+(elipse(:,2)-Malla(i,2))."2;
MallaCY (i) .Rjb=sqgrt (min(dif))/10"3;

end

% Valores a Calcular, Frv, Fnm, DZtor, Ztor.
% (M, Dip, fueron definidos anteriormente.

Frv=1; %1 para falla inversa, 0 para otro tipo.

Fnm=0; %1 para falla normal, 0 para otro tipo.

Ztor=pto0(3)/10"3; %$Profundidad minima de ruptura de falla en km
EZtor=(max (2.704-1.226*max (M-5.849,0),0))"2; %Esperanza de Ztor -->
E(Ztor)

DZtor=Ztor-EZtor; %Ztor centrado (Ver Chiou & Young 2014)

Ezl=exp (-5.23/2*1og((Malla(:,3) ."2+41272)/(1360"2+41272))); %Valor de
espe-

% ranza de z1.0 para fallas inversas.
Dzl1=Malla(:,4)-Ezl;

for i=l:1length(Malla)

MallaCY (i) .fin=(cla+clc/cosh(2*max (M-4.5,0))) *Frv;
MallaCY (i) .fnm=(clb+cld/cosh (2*max (M-4.5,0))) *Fnm;
MallaCY (i) .ztop=(c7+c7b/cosh(2*max (M-4.5,0))) *DZtor;
MallaCY (i) .dip=(cll+cllb/cosh(2*max (M-4.5,0))) * (cosd(dip))"2;
MallaCY (i) .Mag=c2* (M-6)+ (c2-c3)/cn*log(l+exp (cn* (cM-M))) ;
MallaCY (i) .Dist=c4*log(MallaC¥ (i) .Rrup+c5*cosh (c6*max (M-
cHM, 0)) )+ (cd4a-c4) *log(sgrt (MallaCY (i) .Rrup”2+cRB"2)) ;
MallaCyY (i) .damp=gjp* (cgl+cg2/cosh (max (M-cg3,0))) *MallaCyY (i) .Rrup;
MallaCY (i) .dir=0;

MallaCY (i) .bloque=c9*MallacCy¥ (i) .Fhw*cosd (dip) * (c9a+ (1-
c9a) *tanh (MallaCY (i) .Rx/c9b) ) * (1-
sgrt (MallaCyY (i) .Rjb*2+Ztor”2)/ (MallaCY (i) .Rrup+1)) ;

MallaCY (i) .yref=exp(cl+MallaCY (i) .fin+MallaCY (i) .fnm+MallaC¥ (i) .ztop+Ma
1laCY (i) .diptMallaCY (i) .Mag+MallaCY (i) .Dist+MallaC¥ (i) .damp+MallaCy¥ (i) .
dir+MallaCY (i) .bloque);

$Comportamiento no lineal

MallaCY (i) .vs30=fl*min(log(Malla(i,3)/1130),0);

MallaCY (i) .vs30 2=£f2* (exp (£3* (min(Malla(i,3),1130)-360))-
exp (£3*(1130-360))) *log((MallaCY (i) .yref+£f4)/£f4);

MallaCY (i) .z10=f5* (1-exp (-Dzl (i) /f6));
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MallaCY (i) .suma=exp (log(MallaCY (i) .yref)+MallaC¥ (i) .vs30+MallaCY (i) .vs3
0 2+MallaCY (i) .z10);

%Variables de Varianza

MallaCY (1) .tau=tl+(t2-tl1)/1.5* (min (max(M,5),6.5)-5);

MallaCY (i) .NLo=f2* (exp (£3* (min (Malla(i,3),1130)-360))-exp (£3* (1130~
360))) *MallaCyY (i) .yref/ (MallaCY (i) .yref+f4);

MallaCY (i) .sigNLo=(sl+(s2-s1)/1.5* (min (max(M,5),6.5) -
5)) *sqgrt (s3*Finf+0.7*Fmes+ (1+MallaCY (i) .NLo) *2);

MallaCY (i) .SigTotal=sqgrt((1+MallaCY (i) .NLo)"2*MallaCY (i) .tau”2+MallacCy (
i) .sigNLo"2) ;

end

% Lon / Lat / Vs30 / 721.0 / PGA / Rrup / Rjb / Rx / Fhw / yfin

% yfnm / yZtop / ydip / yMag / yDist / yDamp / ydir / ybloque / yref /
yVs30g

% yVs30 2/ yz10 / tau / NLo / sigNLo / SigTotal.

fid=fopen('Segmento prueba.xyz', 'wt+');
for i=l:1length(Malla)

fprintf (fid, '$f %f Sf Sf Sf %f
$f %f %f %f %f %f %f
\n',Malla(i,1),Malla(i,2),Malla(i,3),Malla(i,4),MallaCyY (i) .suma,MallacCy
(i) .Rrup,MallaC¥ (i) .Rjb,MallaC¥ (i) .Rx,MallaCY¥ (i) .Fhw,MallaCY¥ (i) .fin,Mal
laCY (i) . fnm,MallaC¥ (i) .ztop,MallaCy¥ (i) .dip,MallaC¥ (i) .Mag,MallaCy¥Y (i) .Di
st,MallaC¥ (i) .damp,MallaCY¥ (i) .dir,MallaC¥ (i) .bloque,MallaCy¥ (i) .yref,Mal
laCY (i) .vs30,MallaCyY (i) .vs30_ 2,MallaC¥ (i) .z10,MallaC¥ (i) .tau,MallaCy (i)
.NLo,MallaCY¥ (i) .sigNLo,MallaCy¥Y (i) .SigTotal);

end
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