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ABSTRACT

The knowledge of the deformation field at the earth surface, both in space and
time, is one of the keys to understanding the mechanical process that occurs on a
fault at depth during the seismic cycle, 1.e. during the accumulation and release of
the strain field in the region of the fault plane and particularly of the rupture process.
Developments in space geodesy allow the means to acquire data of high precision
for monitoring relative vertical and horizontal motions of the Earth ‘s surface and
to study the seismic cycle. The calculation of theoretical surface deformation
associated with seismic sources, by modelling mechanical behavior of faults buried
in a4 medium with a more or less complicated rheology, and the comparison with
observational data, provide a fundamental tool for understanding seismic processes.
The formulation of Okada (1985), which provide a very simple form of calculation
for surface deformation due to inclined faults in an elastic half-space, is mentioned.
Some models corresponding to different theoretical and actual faults are given.
Finally, an application of these methods is shown from a project for the study of
the seismic cycle on the North Chile seismic gap by French and Chilean geophysical
laboratories.

RESUMEN

El conocimiento del campo de deformacidn, en el tiempo como en el espacio,
en la superficie de la Tierra, es una de las llaves para la comprension del proceso
mecianico que ocurre sobre una falla durante el ciclo sfsmico, es decir, durante los
procesos de acumulacién y relajacién del campo de esfuerzos tecténicos en la cer-
cania del plano de falla, antes durante y después un terremoto. Particularmente, la
cuantificacioén de los desplazamientos co-sismicos asociados a la ruptura trae in-
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formaciones sobre ¢l mecanismo de la fuente {posicidn, tamafio, momento....) y
permite una modelizacién de ésta. La determinacién de los desplazamientos de la
corteza asociados al ciclo sfsmico, requiere una metrologia de alta precision para
determinar movimientos pequefios sobre superficies grandes. Varias técnicas de la
geodesia moderna, particularmente las de la geoadesia cspacial, son ahora un re-
curso precioso para el estudio del ciclo sismico. El GPS {posicionamiento global
por satélites). es uno de los métodos entre los mas econdmicos ¥ pricticos, y per-
mite hacer determinaciones de posicién tanto en redes locales de alta densidad, co-
mo a escala regional o del globo, con una alia precisiéon (mm a unos cm}. El cdleu-
lo de las deformaciones tedricas por medio de modelos mecdnicos mds o menos
complicados, y la comparacién con resultados de mediciones, es otra posibilidad
de investigacidn para acceder a la comprensidn de los procesos ocurridos durante
el ciclo sismico. Se menciona particularmente el método de Okada (1985) que per-
mite, a partir de la teoria de las dislocaciones, calcular modelos co-sismicos y se
dan ejemplos para varios tipos de fallas teéricas y para casos efectivos. Finalmen-
te, una aplicacion de estos métodos es descrita con el proyecto que se inici¢ desde
hace algunos aiios, por diferente laboratorios geofisicos francés y chilenos, para
estudiar las condiciones de ocurrencia de un terremoto mayor sebre la brecha sis-
mica del Norte de Chile, donde se espera un terremoto de magnitud M>8 en los
préximas decenas de afios.

1. INTRODUCCION

Desde ¢l terremoto de San Francisco del afio 1906, se sabe mds o me-
nos que un terremoto es asociado a la ruptura siibita de rocas fragiles que
sufren fuerzas tecténicas que se acumulan en la litosfera terrestre. Consi-
derando los datos disponibles a ésta época, y particularmente los datos ge-
odésicos de triangulaciones antes y después este terremoto, Reid (1910)
propuso ¢l modelo de rebote cldstico. En este modelo, antes del terremo-
to, la parte profunda de la corteza cercana a la falla de San Andrcas, habria
acumulado un deslizamiento total de varios metros, como efecto decl movi-
miento continuo iniciado por el desplazamiento de las placas Pacifico y
Norte América. Este desplazamiento dc la parte profunda produce una de-
formacion eldstica de la parte superior que produce esfucrzos de cizalla
que se acumulan hasta que se llega al limite de resistencia de las rocas en
el cercania de la falla; en este momento una ruptura brusca de la falla s¢
inicia produciendo el terremoto.

Este modelo estd al origen del concepto de ciclo sismico que describe
diferentcs fases en el acumulacion de las fucrzas tecténicas y sus relaja-
ciones. Veremos mads adelante en el capitulo “El ciclo sismico™, cuales son
las principales ctapas que pueden describir este ciclo y cual son los cono-
cimientos actuales.

La teoria de Reid, iniciada a partir de 1a observacién de modificaciones
de la superficie terrestre demostré que si se podria observar los desplaza-
mientos que ocurren durante las principales fases del ciclo sismico en toda



7. Deformacion de la carteza terrestre ¥ terrematas 203

la corteza, y seguirle, tuviéramos Ja posibilidad de entender més sobre el
proceso sfsmico y tal vez de predecirlo. Ahora, con los métedos modernos
del posicionamiento geodésico (y particularmente el posicionamiento es-
pacial) tenemos la posibilidad de medir las deformaciones a la superficie de
la corteza, y de deducir a partir de éstas mediciones informaciones sobre la
deformacion de Ia corteza, es decir sobre el proceso mecdnico en profundi-
dad. En particular, con mediciones de geodesia precisas antes y después de
un ferremoto, tenemos la posibilidad de obtener informacion sobre ¢l mo-
vimiento co-sismico, el movimiento directamente asociado con la ruptura,
s decir informacidn sobre la fuente del terremoto (pasicidn, tamafo, mag-
nitud,...}, y compararlo con informaciones deducidas de la dindmica del fuen-
te por la observacidn de las ondas sismicas. Ejemplos de estudios de este ti-
po han realizado en continuo en varios lugares: El Asnam, Caucete, y muchos
en California.... En el capitulo 3, sabre la aplicacidn de la geodesta al estu-
dio de las deformaciones del suelo, veremos rdpidamente los principates he-
rramientas que existen para el sismotecténico.

Otra posibilidad de investigacidn, para acceder a la comprensién de las
deformaciones inducidas en la corteza por la ocurrencia de terremotos es el
cédlculo de las deformaciones tedricas por medio de un modelo mecanico
stmiplte, de compararlo con las observaciones reales, y de afinar el modelo
por un proceso de ‘prueba y error’ o de ‘inversion de datos’ para obtener la
representacion mecanica de la fuente la més probable posible. Este proce-
30, se conoce por el nombre de modelizacidn. En el capitulo 4, deseribire-
mos rapidamente los prineipales métodos de modelizacién y indicaremos el
mas utilizado para el estudio de la deformacion co-sismica, el método de
Okada. Daremos varios ejemplos teGricos para fallas tipicas (normal, in-
versa y de rumbo), v para un ejemplo de estudio de la fase cosismica.

En el dltimo capitulo daré como ejemplo de aplicacidn el proyecto gue
s¢ inicid desde [os afios 1990 en el Norte de Chile para observar [as condi-
ciones de gcurrencia de un gran terremoto, Las zonas casteras del Norte
de Chile y Sur de Perd son regidnes conocidas por su alto riesgo sismico en
razén de la existencia de brechas sismicas. iLa subduccidn de ta placa Naz-
ca bajo el continente sur-americano a una vetocidad de 8-9 cm la induce de-
formaciones corticales importantes y que no se han relajado desde mas de
un siglo y ésta regidn Norte de Chile constituye un Jaboratorio de terreno
excepcional para investigar los mecanismos del ciclo sismico.

I.a comprensi0on del mecanismo de un gran terremoto necesita varios
tipos de invesfigaciones:

¢ Saber como se acumulan las fuerzas tecténicas para Hegar al punio
de ruptura. Para responder a ésta cuestién es necesario disponer de obser-
vaciones de superficie (deformaciones de la corteza} en [as variadas fases
del ciclo sismico, y también entender bien la historia geoldgica y tecténica
de la regidn, particularmente en el per{odo reciente (holoceno) que cubra
unos periodos de ciclo sismico.
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* Comprender el mecanismo de ruptura, y para hacerlo tener obser-
vaciones antes y después de la ruptura, disponer de informaciones de la red
global de estaciones sfsmicas (informaciones en campo lejano...), y también
de informaciones locales (informaciones cn campo cercano) con la identi-
ficacién muy precisa de varios parametros fisicos precursores.

El estudio de las deformaciones corticales en ¢l espacio, como en cl
tiempo constituye un revelador del estado de los esfuerzos que intervienecn
en la profundidad y veremos en los capitulos siguientes como éstas infor-
maciones pueden scr obtenidas v como utilizarle a la comprension del c¢i-
clo sismico.

2. EL CICLO SISMICO

El concepto de ciclo sismico estd fundado en la comprobacién que los
terremolos de cierta importancia van a repetirse a periodos de tiempo re-
gular aproximadamente en el mismo lugar. En primera aproximacién, ¢l ci-
clo sfsmico incluye todo los fenémenos fisicos que ocurren en una zona sis-
mica entre dos terremotos consecutivos importantes {(magnitud M>6).
Incluye los procesos de acumulacion v de relajacién de los esfucrzos, que
van a repetirse de manera similar (pero no necesariamente idéntica) a ca-
da periodo del ciclo. Dos escalas se tienen que considerar: el espacio y el
tiempo.

El espacio para definir y identificar bien ¢l area sismica comprometida
por un terremoto caracteristico, donde se aplica el ciclo sismico y que cons-
tituye Ia zona de estudio. En primer fugar. hay la necestdad de identificar
el contexto leclénico y las condiciones al limite. y de saber cual son las fa-
Has activas. En segundo lugar, se debe considerar la actividad de la micro-
sismicidad de la regidn: la distribucién de los hipocentros (posicién y pro-
fundidad), los mecanismos focales y también la variacion con el tiempo de
estos pardmetros.

El tiempo, para individualizar las etapas de la deformacion de la zona
dentro el ciclo sismico, y determinar el tiempo de recurrencia de los terre-
motos mayores que ocurren en la zona. Otra nocion que viene directamente
de las precedentes es las de lagunas sismicas, que son lugares en las fron-
teras de placas que no han regisirado terremotos grandes durante un lar-
go periodo de tiempo, y que podria romperse dentro un periodo préximo.

Para la mayor parte de los terremotos, cuatro estados (Fig. 2-1) pueden
considerarse al interior del ciclo sfsmico: el relajamiento de los esfuerzos
elasticos acumulados en la zona por la ruptura brutal de una falla es con-
siderado como ¢l etapa co-sismica. El periodo que sigue inme-diatamente
ala ruptura durante el terremoto se llama el etapa postsisniica; corresponde
al periodo donde las réplicas del sismo principal se producen y en Lérmino
de deformaciones de la corteza, con fendmenos de relajacion aneldstica o
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Figura 2-1. Etapas del ciclo sismico sigin Shimazaki and Nakata (1980) adaptado por Bilham
(1991). En la parte inferior se indican varios modelos de ciclo sismico: (a) modelo con
prediccidn del deslizamiento; (b) modelo con prediccién del tiempo de ocurrencia por alcance
de un limite de deformacién maxima.

viscosa de reajuste en la regién de la cercania de la fuente sismica. Puede
resultar también un deslizamiento post-sismico sobre las fallas activas, en
forma asismica (deslizamiento dictil) o sismica (actividad microsismica).

Cuando la etapa co-sfsmica es muy rapida (instantdnea: unos segun-
dos), el etapa post-sismica puede permaneccer durante meses o anos, de-
pendiendo del tamafio v de la complejidad de la fuente y de la magnitud
del sismo,

La reacumulaci6n gradual de esfuerzos (strain energy) ocurre durante
el etapa inter-sismica (Fig. 2-2), que ocupa mis de 90 % de la duracién to-
tal del ciclo sismico.

Por 1ltimo, cuando la etapa inter-sismica se acaba, un periodo de com-
portamiento anormal puede ocurrir, antes de la préxima ruptura, que se
llama la etapa pre-sismica, ¢n la cual fendmenos fisicos anormales podrian
ocurrir, comeo per ¢jemplo un periode de deformacion lenta, o de defor-
macion rapida, o durante el cual sefiales particulares pueden detectarse.

Este cancepto de ciclo sismico es deducido principalmente de las ob-
servaciones individuales de las etapas de carga y descarga de las deforma-
ciones corticales, por los métodos geodésicos en varios lugares. Pero a es-
te momento ninguna observacién completa de un ciclo se hace en un mismo
lugar. Vamos a ver rdpidamente algunas observaciones de cada etapa:
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Figura 2-2. Esquema de un modelo simplificado de rebote eldstico: (a): desplazamicnto co-
sismico y campo de deformacidn con un deslizamiento sobre una falla vertical de profundidad
D. (b): acumulacion intersismica con una tasa de deslizamiento constante en la falla debajo
la profundidad D (Scholz, 199¢).

Etapa co-sismica: una imagen tipica del campo de deformacién asocia-
do a un sismo de subduccion es presentada en la figura 2-3 para ¢l terre-
moto de Nankaido de 1946 en Japén (desde Scholz, 1990). Otra se puede
ver en la figura 3-8 por el sismo de El Asnam de 1980. Estos movimientos
corticales son explicados por la deformacidn eldstica del medio arriba de
la falla que rompié. Con una modelizacién de este tipo de datos, y compa-
racidn con datos experimentales es posible determinar algunos pardmetros
tocales como la profundidad de la fuente, el tipo de movimiento, el desli-
zamiento sobre la falla, y si los datos son suficientes, las variaciones del des-
lizamiento a lo largo de la ruptura.

Etapa post-sismica: La densificacion de las observaciones después de
un terremoto permitid que bastante datos estén disponibles para estudiar
la etapa post-sismica. Estos datos muestran principalmentc una variacion
no tineal con el tiempo de la amplitud de las deformaciones después de la



7. Deformacion de la corteza terrestre y terremotos 207

N\ mEACE POSCTON OF uolon_mir [
] \ piadtiuies
20" \ \ -
1 A\ [
] NN
] N
\ \
10" "'\ \ \\ -
1 oy N
3 Yy s
] P A ]
] \\\/ | \\
Ay . \ ] —
il \
3 AN \\ L
1. | [
1, _ Lt
A'o' i 2
400 |———T~ T N T T i T T
= (X3 " _
8, L 2 ..t 2
g ° 30
g-tm ~ 28 N
g - l3l4H;'3“’¢’I 3,44 -
E 800 |- 5 —— wooer -

=1200 F
1 1 1 1 1 1 1
a0 20 e
e T T T T T T
MODEL
sl % rawr -
% wp 3
[Ty o o -
)
VERT « HORIZ
sl | 1 L) 1 1 i ! 1
a0 20 ) [] 10

Figura 2-3. Deformacién cosismica asociada con un terremoto de falla normal: el terremoto
de Borah Peak de 1983 (M=7.3). (a} mapa de la deformacién vertical dada por el mejor
modelo eldstico con un deslizamiento constante (b) deformacidn vertical a lo largo def caming
de nivelacidn; (c) seccion de Ia falfa con el mecanismo del sismo principal y de las réplicas
(Stein y Barrientos, 1985).
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Figura 2-4. (a): Tasa de deformacién (componente de desgarre “shear strain) con respecto
al tiempo, cerca de la falla de San Andrés {California) después el dltimo terremoto (Thatcher,
1483). (b): Movimicntos verticales dentro tres elapas del ciclo sismico en la peninsula de
Boso (Tapén) durante y después el Kanto terremoto {Scholz y Kato, 1978). El origen de las
distancias es la traza de la falla en superficie. En la subfigura B {post-sismico) se saca la
extrapolacidn de la deformacidn inter-sismica.

ruptura (Fig. 2-4a}. Esto tipo de datos indica una relajacion en la cual ocu-
rre la viscosidad dei medio,

Etapa inter-sismica: ésta ctapa muestra una deformacién opuesta a la
de la de 1a fase co-sismica, como prevé 1a teoria de Reid que supone en pri-
mera aproximacién un comportamiento eldstico de la corteza. Pero al con-
trario de la fase co-sismica que es brutal, la deformacion evoluciona lenta-
mente durante el ciclo. Cuando las fases co-sismica v inter-sismica muestran
al {in del ciclo aproximadamente la misma amplitud, la fase post-sismica
llega solamente unos 2-5 % de la amplitud co-sismica (Fig. 2-4 b).

Etapa pre-sismica: Hay pocas observaciones dc la fase pre-sismica, tan-
to en el campo de las deformaciones corticales como para otros scflales pre-
cursoras. Dentro de ésta ctapa del ciclo se pueden manifestar varios feno-
menos anormales: ausencia o aumento de sismicidad, variaciones de
pardmetros de propagacion de las ondas sismicas (Vp/Vs, anisotropia, fac-
tor ), cambios de algunos pardmetros hidrolégicos (nivel de pozos, emi-
sion de radon, presién, composicion quimica, ...), variacién de la resistivi-
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Figura 2-5. (a): Precursores a largo ternmino: variaciones de altura durante 60 afios antes del
tetremoto de Niigata de 1964 en Japon (Mogi, 19853); (b) Precursores en los meses y dias
antes del terremoto de Izu de 1978 en Japén (dentro Scholz, 1990).

dad elécetrica,... Ver p.e. Mogi (1985) para informaciones mas detalladas y
Scholz (1990) para una discusidn critica de estos precursores.

Se pueden distinguir precursores a largo término (afios, meses), como
precursores que ocurren poco antes el terremoto (dias, horas, minutos).
Entre los precursores a largo término, se puede ver hundimientos o sube-
levaciones graduales de la corteza segiin la posicién del punto con respec-
to a el epicentro y el mecanismo del futuro terremoto (Fig. 2-5).

Deslizamiento asismico: En varias regiones sismicas se observa, sobre
algunas fallas, movimientos mas o menos rapidos de deslizamiento sin emi-
sién de ondas sismicas, o con una radiacién sismica que no puede distin-
guirse sobre los registros sismicos habituales, Por ejemplo, en California,
el segmento de Parkficld de la falla de San Andreas muestra un desliza-
miento lento episédico {creep); en este caso, este “creep” puede medirse
directamente sobre la falla a la superficie del suelo, p.e. con extensémetros
o geodimetros (Lisovski y Prescott, 1981). En otros casos, cuando [a faila
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csta escondida en profundidad, se puede medir solamente sefiales engen-
dradas por el deslizamiento. Entre los poquitos ejemplos de sefiales aso-
ciadas a un relajamiento asismico gue son obscrvados, los “sismos lentos”
tiencn una plaza importante, porque expresan no solamentc una deforma-
cién estatica pero corresponden a una radiacién de energia en una banda
de frecuencia muy baja. Ejemplo de estc tipo de senal se muestra en la Fi-
gura 2-6 (Linde et al, 1988).
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Figura 2-6. Ejemplos de eventos de relajacion asismica registrados en la isla de Honsu (Japon).
antes del terremoto de 1983 {M=7.7) con extensémetros: (a) mapa de las estaciones con
respecto al epicentro y las réplicas, (b) modelo simplificado, (¢). (d) ejemplos de registros
de sismo lento y (¢) comparacién con un sismo normal (Linde et al,, 1988).
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3. LA GEODESIA: UN RECURSO PARA LA COMPRENSION
DEL CICLO SISMICO

El conocimiento de las deformaciones de la corteza asociadas al ci-
clo sismico, en el tiempo como en el espacio, requiere una metrologia de
muy alta precisién para evaluar movimientos pequefios sobre grandes
superficies, tanto para los estudios de zonas sismicas de terremotos ma-
yores (sobre distancias de unas decenas a centenas de kilémetros como
para el estudio de los movimientos de las placas tecténicas a la escala del
globo.

Originalmente la geodesia es una ciencia que tiene como objectivo me-
dir y conocer las dimensiones de la Tierra. En primer lugar fué una defini-
cidén geométrica que se extendid progresivamente a una definicién fisica
incluyendo el conocimiento de las variaciones espaciales del campo de gra-
vedad, y particularmente el geoide, como superficie equipotencial de ta gra-
vedad y prelongacidn del nivel medio del mar.

Inicialmente, usando (nicamente mediciones sobre la superficie del glo-
bo terrestre por triangulacién {principalamente mediciones de angulos y
algunas distancias), la geodesia conocid una revolucién desde los afios 1960,
en primer lugar por la introduccién de los distanciometros electromagné-
ticos (o laser), y después por el desarrollo de la geodesia espacial.

La tecnologia moderna de la metrologia de las ondas electromagnéti-
cas, usando la velocidad de la luz como referencia, estd basada sobre la mo-
dulacién de una frecuencia portadora y el conteo de la longitud de onda a
una frecuencia conocida. Esta metrologia (6ptica o electromagnética) per-
mite la medicidn, directamente de largas distancias, entre dos puntos con
visibilidad directa al suelo, o entre puntos del suelo y un objecto celeste,
como un satélite artificial. Esta metrologia procuré un avance muy impor-
tante en la precision de las determinacidnes de posicién de los puntos ge-
odésicos: la precision relativa paso de 10 ppm (1cm por 1 km) para la trian-
gulacién cldsica, a 1 ppm para la trilateracion (medicién directa de distancia
sobre una red geodésica), y hasta 0.1 0 0.01 ppm (1 ¢cm por 1000 km) para
los mejores resultados de la geodesia espacial actual (Fig. 3-1).

3.1. Geaodesia espacial

Hay cuatro métodos de geodesia espacial que son frecuentemente uti-
lizados en los sistemas geodésicos a escala global. Son el VLBI (very long
baseline interferometry), el SLR {satellite laser ranging), el sistema DO-
RIS {determination of orbits and radiopositioning), y el GPS (global posi-
tioning system). Solo el GPS es utilizable practicamente para los usos geo-
fisicos locales como la sismotectdnica y el estudio de las deformaciones
corticales, por razon de portabilidad, consumo de energia y costo. Antes de
ver con un poco mds de detalle el sistema GPS, vamos a describir breve-
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Figura 3-1. Sensibilidad de varios metodos geodesicos para detectar los movimientos de la
corteza {Dixon, 1 991}

mente los otros métodos, porque son utilizados en los estudios de geodi-
niamica global, en los sistemas de referencia y permiten calibrar ¢l GPS.
En ¢l uso geodésica de VLLBI, una fuente electromagnética extragalac-
tica se observa a [requencias del orden de gigahertz, simultdneamente con
dos (o mas) radio-telescopios. Son senales idénticas cuya fase instantdnea
s¢ mide, y se compara por autocorrelacion digital. La diferencia de tiempo
de llegada (t) de la misma sefal a los 2 puntos es proporcional a la tongi-
tud de la base entre los 2 centros de fasc de los telescopios. La exploracidn
de todo el espacio, y el uso de referencias de tiempo (relojes a maser-hy-
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drogeno) de alta precision permite obtener el vector que separa los dos
puntos de observacion en un sistema de referencia independiente del sis-
tema terrestre con precisiones dltimas del orden del centimetro o mejor a
la escala del globo. Correcciones se hacen en el resultado para corregir los
efectos de marea terrestre, de trayecto de las ondas en las iondsfera y at-
mosfera, y también los efectos de la rotacién terrestre. Este método impli-
cando radiotelescopios de dimensién grande y costo muy caro, es linica-
mente utilizado como sistemas de referencia giobal.

En el sistema SLR (o medicidn de distancias laser sobre satélites), bre-
ves impulsiones de luz, son enviadas por un telescopio éptico laser, hacia
pequeios satélites equipados de reflectores (por ejemplo: LAGEOS Star-
lette,...}. La medicién del tiempo de trayecto ida y vuelta del impulso de Tuz
corresponde al doble de la distancia entre el telescopio y el satélite. Con la
observacion del mismo satélite en varios lugares y a diferentes tiempos se
puede deducir la posicidn relativa de cada estacion de observacién. La pre-
cisién es un poco inferior a la de VLBL digamos unos 0.01 ppm. El tama-
fio y el costo de explotacidon son un poco menores que el VLBI pero no se
puede utilizar éste sistema en el terreno. Hay mas de 20 estaciones SLR
que operan permanentamente en el globo, contribuyendo al sistema de re-
ferencia.

El sistema DORIS tiene principalmente como objectivo la determina-
cién precisa de la drbita del satélite sobre el cual es instalado. Fl satélite
tiene un receptor que recibe sefales electromagnéticas producidas por ba-
lizas en el suelo. Hay como ¢incuenia balizas DORIS distribuidas sobre la
superficie terrestre, que son balizas de orbitografia, y que emiten sefiales
con cddigo sobre 2 frecuencias simultineamente. La medicién por el re-
ceptor del satelite del efecto Doppler sobre las ondas y su retransmisién al
centro de controf permite por medio de un tratamiento de los datos, la res-
titucion de la trajectoria del satelite con una precision del orden de 10 ¢m.
Si se dispone de balizas adicionales, hay tambien la posibilidad de calcular
la posicidn de éstas por medio de referencia a las balizas de orbitografia,
con una precisién de unos centimetros. Este principio es utilizado en ex-
periencias actuales de geofisica para monitorear movimientos de la corte-
za. Veremos mas adelante un ejemplo de aplicacion al estudio del ciclo sis-
mico ¢n el Norte de Chile.

El GPS (Global Positioning Systerr)

El sistema GPS (o sistema global de posicionamiento por satélites) usa
tambien sefiales electromagnéticas sobre 2 frecuencias (1.5 y 1.2 GHz) con
varios cédigos que permiten una variedad de tipos de medicién. Estas se-
fiales son emitidas por varios satélites que pertenecen a una constelacion
de mas de 24 satélites de la seria NAVSTAR. Los satélites son distribuidos
en 6 planos orbitales a una altura de 20.000 km sobre de Ia superficie te-
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rrestre. Las sefiales de los satélites son recibidas en tierra por antenas de
receptores GPS. Debido a que las sefates son fuertes, no es necesario el
uso de instrumentos de gran tamafo. Como los instrumentos son muy chi-
cos y movibles, con un consumo bajo de energia, ¢l costo operacional de las
medicidnes GPS es muy barato. Veremos mas adelante que este sistema es
ahora el mas pertinente para obtener la precisién y la densificacion que es
indispensable para estudiar las deformaciones corticales

Las sefiales emitidas por los satélites GPS incluyen informaciones so-
bre el tiempo de emisidn, informaciones sobre los pardmetros orbitales de
cada satélite, con una exactitud de 10-50 m, y tambien la caiidad de los da-
tos. Un observador en la superficie terrestre puede deterntinar su posicién
por medio de la medicidn de la distancia entre él mismo y 3 satélitcs para
los cuales se conocen las posiciones orbitales (Dixon, 1990).

Con el uso del cédigo, informacidn sobre la distancia que separa cl re-
ceptor del satélite es disponible por medio de la medicién de la diferencia
entre el tiempo de emisidn de la sefal por el satélite (ts} y el tiempo de re-
cepcidn en el receptor {tr).

Se puede calcular una pseudo-distancia:

R =c(tr-ts),

con ¢ = velocidad de la luz, pero ignorando los efectos del paso de las on-
das a través el medio de propagacién, y los errores de reloj.

La relacidn entre ¢l verdadero valor de la distancia p v la pseudo dis-
tancia viene dada por:

R = p+c. (Alr - Ats + Atp)

con Atr = decalaje del reloj del receptor, Ats = decalaje del reloj del satéli-
te, con respecto al tiempo de definicion de GPS, y Atp = errores asociados
a la propagacién (en la ionésfera, la atmdsfera, v otros crrores residuales).
La medicién en el instante t de los valores de R para 4 satélites, dd una pri-
mera evaluacién de la correccién de tiempo (At, - Al,) y aproxima la posi-
cién del receptor al nivel de unos metros o decenas de metros. La geome-
tria de la constelacidn de satélites recibidos por el receptor afecta la calidad
de la posicidn determinada. Este sistema directo de medicién (fig 3-2) es
utilizado para la navegacién de vehiculos moviles (barcos, aviones, y varios
vehiculos terrestres) ...

Lainformacién de la sefial de los satélites puede utilizarse en un modo
diferencial para la determinacién de la diferencia de posicion entre dos re-
ceptorcs con una precision muy grande (.01 a 1 ppm segiin el tipo de se-
fial utilizada, y las fuentes de error). En efecto, los receptores GPS de cla-
s¢ geodésica pueden registrar sobre una o dos [recuencias, no solamente
las pseudo-distancias usando los codigos, sino también la fase de las ondas
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” ri- R‘” = p f j=4L2,34

Figura 3-2. El sistema GPS: posiciénamicnto por medicion del tiempo de trayecto (pseudo-
distancias): conociendo tas coordenadas r; de los satelites, y midiendo las pscudo distancias

que llevan los codigos. El principio de la medicién es la comparacién de la
fase de la sefial del satélite recibido por el receptor con la fase de una se-
fal similar hecha por el receptor:

D = f(dt—dt)+ 7

J _ Nf

con @;: fase medida en el receptor i para el satehte;, f: frecuencia de la se-
fial utilizada, C: velomdad delaluz, dt'y dt, decalajes de los relojes del sa-
télite j y del receptor i, pz distancia receptor-satehte Nl ndmero de ciclos
contados por el receptor sobre la [recuencia f desde el principio de ia me-
dicion; ¢ésta cantidad se llama ambiguedad de ciclo. El conocimiento de la
fase medida por el receptor darfa una estimacién de la distancia piJ :

pl = @ C/f- C(at - dt)
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Figura 3-3. El sistema GPS: posicionamiento relativo por medicion de fase: por medicion de
la fase de sefiales de 2 satelites Sy, Sz, en 2 puntos P, Py, se deduce ¢l vector v. Estableciendo
doble-diferencias cntre los senales de fase, se pucde eliminar crrores sobre los relojes de los
satelites v de los receptores.

si se pudiera tener el valor del ambiguedad de ciclo Ni . Se puede resolver
este problema estableciendo difcrencias entre las fases (Fig 3-3) medidas
por 2 receptores y dos satélites observados en dos tiempos diferentes; en es-
te caso particular las ambiguedades se eliminan, como los errorcs de reloj.

Principio del calculo: Con las mediciones de fase se puede calcular con
una gran precision las coordenadas de un receptor (k) con respecto a un otro
(i). Las valores “observables” de fase @, (0 mejor, tomando como “obser-
vable” las valores de diferencias de fase entre 2 satélites v 2 receptores) se
pueden modelizar (obtener un valor calculado} la fase @¢ que se compara
al valor de observacion @, Para hacerlo se usan posiciones aproximadas de
los receptores R%k(x,y,z) v las coordenadas orbitales de los satélites
Sj(xj.yi.zj} para abtener un valor calculado de la distancia (Ri-Sj), vy de la
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diferencia (@, - ®¢). Entonces tomando las diferencias de coordenadas ry
= R’y - Ry, del receptor (k) con respecto al receptor (i), como incdgnita, se
puede utilizar un proceso de inversiéon por mininos cuadrados, para mini-
mizar las diferencias @, - @, para todos los datos (los “observables™), y por
un método de mininos cuadrados calcular las coordenadas R,.

Errores

En geodesia espacial los errores estdn asoctados a los decalajes de tiem-
po de la sefial recibida por los receptores causado por las anomalias debi-
do ala propagacion a través la iondsfera terrestre (altura 50-1000km) y la
atmosfera (altura 0-10 km). Sin estos errores la precisidn seria del orden
de 2 mm. Estos errores crecen con la distancia entre estaciones para bases
entre 50 m y 50 km, y después se estabiliza pero otro tipo de error ocurre.

Laionésfera es un medio que contiene electrones libres, ligados a la ac-
tividad solar. Este medio tiene un efecto dispersivo sobre las ondas elec-
tromagnéticas que introduce anomalias de propagacion proporcionalmen-
te a la densidad de electrén a lo largo de la trayectoria. Este propriedad es
utilizada para estimar el error, por la medicion de dos sefiales de frecuen-
cia diferentes (f1 = 1.575 GHz, {2 = 1.227 GHz). La combinacién de las me-
diciones de fase de estas dos seftales permite eliminar casi totalamente el
error causado por la iondsfera.

La atmésfera terrestre ¢s un medio neutro, no dispersivo, pero la den-
sidad de materia reduce el tiempo de transito de las ondas con respecto a
la propagacion en el vacio. La parte baja del atmdsfera (la troposfera) in-
troduce la parte mas grande del error, principalmente en razén de la pre-
sencia de vapor de agua. El error troposférico depende en primer lugar de
la humedad. La dnica solucidn para eliminar este efecto es de modelarlo,
tomando en cuenta mediciones de humedad, temperatura y presién en las
estaciones de observacién o por modelos teéricos de parametros meteoro-
légicos. Este error afecta especialmente la componente vertical del posi-
cionamiento para bases de corta longitud y diferencias de altura grande.

La precisién de las mediciones GPS depende también de la calidad de
las orbitas. Las Orbitas transmitidas por los satélites tienen una precisién
de 10-40 m que limita a 10° (1 ¢m/10 km) la incertidud sobre una base. Una
precision del orden de £ 10 cm de las 6rbitas induce una precision de 1 cm
a una distancia sobre bases del orden de 1.000 km. El uso de érbitas preci-
sas recalculadas en lugar de drbitas radio-transmitidas, conlleva una ga-
nancia de precision importante para largas distancas. Se puede obtener es-
tas drbitas precisas por el acceso a Centros de datos GPS del 1GS
(Internacional GPS Service) desarrollado por la Asociacion Internacional
de Geodesia (IAG) del UGGIL.

La incertitud € sobre la medicion de una base GPS aumenta con la dis-
tancia encima de un cierto ruido de fondo, como
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Figura 3-4. Repeticidon mediciones GPS con respecto a VLBI (Dixon. 1991)

e = (a*+ b L)"™

La Figura 3-4 muestra comparaciones de mediciones GPS con respec-
to con VLBI, en el cual se puede estimar (Dixon et al, 1990, segiin Bilham,
1990) valores de a=4 mm y b= 10*.

3.2. Métodos de geodesia terrestre

Aunque ios métodos de geodesia espacial serdn utilizados cada vez mas,
los métodos de geodesia terrestre permanecen muy litiles, sea para aplica-
ciones locales (para ligar puntos auxiliares) o para densificacion, Ademds,
para la determinacién altimétrica por el establecimiento de lineas de nive-
lacién, el método que permite la mas alta precision es todavia la nivelacion
directa. Mds adelante, indicaré brevemente los metodos de geodesia clasi-
ca, todos necisitando intervisibilidad entre los puntes entre los cuales se
hacen mediciones):

Posicionamiento horizontal: la triangulacion permite la determinacién
de las posiciones relativas de puntos de una red usando mediciones de 4n-
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Figura 3-5. Esquema para ilustrar la reduccién de las observaciones geodesicas a la superficie
de la Tierra.

gulos por teodolitos. Con [a trilateracion las posiciones relativas se deter-
minan por mediciones de distancias (p.e. distanciémetros idser) entre es-
taciones. La poligonacion consiste en mediciones conjuntas de direcciones
y distancias al largo de una linea. Todas estas mediciones tienen que ser co-
rregidas de varios errores debidas a la refraccion atmosférica y para intro-
ducirle en los calculos, es necesario de reducirlo al elipsoide de referencia
(Fig. 3-5).

Posicionamiento vertical: en la nivelacién geométrica directa (o nive-
lacidn de precisidn), la diferencia de altura entre dos puntos se abtiene por
diferencia de lectura sobre las graduaciones de escalas maviles (miras), en-
tre 2 puntos proximos, por medio de un instumento éptico {un nivel) que
define un plano horizontal. Por sumacién de mediciones elementales sobre
un camino se deduce la denivelacién entre 2 marcas (Fig. 3-6a). Para re-
ducir los efectos de la refraccién atmosférica, es necesario de poner dis-
tancias iguales entre el nivel y las miras (unos metros o decdmetros). La
precision de este método es muy grande y el error probable puede descri-
birse como:

Ep — (az + b? Lz)l',z,

Con a =0.5-2 mm, b = 0.5-2 mm / km, L: longitud de la linea (km). Pero

errores sistematicos pueden subsistir debidos a la refraccién o a los instru-
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Figura 3-6. (a) Principio del método de nivelacidn geométrica directa (o nivelacién de
precisiom), (b) Esquema del método de nivelacion trigonométrica.

mentos, principalmente ligados a las diferencias de altura a lo largo de la
linea de nivelacion.

Con la nivelacién frigonométrica, se miden en el mismo tiempo los an-
gulos zenitales y la distancia entre dos puntos (Fig.3-6b). El alcance de una
medicién elemental es mucho mas importante (unos 10-1000 m) que para
la nivelacion directa, pero la precisién kilométrica se reduce de un factor 10.
Otro método es la nivelacidn hidrostdtica, pero hay dificultades técnicas
para usarla sobre grande distancias. De un otro lado, inclinémetros pen-
dulares o hidrostdticos se utilizan para la medicién en continuo de las de-
formaciones de la corteza.
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3.3. Redes geodésicas y métodos de observacion

Para obtener una informacién sobre las deformaciones de la corteza de-
bidas a los fendmenos tecténicos o geofisicos, es necesario de hacer medi-
ciones de posicionamiento con una precisiéon muy grande (milimetros so-
bre distancias de unos 10-100 km) para deducir los desplazamientos de cada
punto de las coordenadas de éstos a diferentes épocas muy cercanas.

Sistemas de referencia

Para definir posiciones relativas de puntos en la superficie terrestre es
necesario introducir un sistema de referencia en el cual las coordenadas se-
ran expresadas. Generalmente en geodesia se define un Sistema Terrestre
Conventional (STC), que esta fijado con respecto a un muestreo de puntos
de referencia en la superficie de la Tierra (Boucher y Altamimi, 1989). En
este sisterna se define coordenadas cartesianas, con el origen ligado al cen-
tro de masa de la Tierra, ¢l eje Z con la direccion promedia de rotacion de
la Tierra, el eje X con el promedio meridiano de Greenwich, y el eje Y per-
pendicular. Hay diferentes sistemas que son utilizados y se pasa de uno al
otro por rotacion y translacion.

Cuando las mediciones fisicas se hacen sobre la superficie real de 1a Tie-
rra (la topografia del terreno), que es irregular y de representacion geo-
métrica dificil, los cdlculos se realizan sobre modelos de Tierra (superficies
ideales que son aproximaciones mas o menos proximas de ésta: plano lo-
calmente (hasta unos 10 m), esfera (hasta unos 10 km) o mejor un elipsoi-
de para aproximar la Tierra entera.

En geodesia se utiliza dos clases de modelos de Tierra, un modelo fisi-
co ligado con el campo gravitacional, que aproxima la Tierra con una su-
perficie equipotential de gravedad: el geoide, y un modelo geométrico que
es mds conveniente para los calculos: un elipsoide de revolucién, que se pue-
de ligar con el geoide y con el STC, y para el cual se puede expresar coor-
denadas geograficas : 1a longitud A, la latitud ¢, y la altura elipsoidal h, (que
es diferente de la altura geoidal h, ). Dentro de un mismo sistema la relacién
entre coordenadas cartesianas y elipsoidales (Fig 3-7) ésta dada por:

x| = | (N+h)cosodcosh
X =1yl =] (N+h)cosdsini Figura 3-5
z| = (bZN + h) senA

a
con N: radio de curvatura del elipsoide al polo, a y b: semi-mayor ¢jes del

elipsoide. La relacién susodicha es directa, pero la relacion inversa se re-
suelve por iteracidn, con respecto a valores aproximados.
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Figura 3-7. Relaciones cntre sisiema de coordenadas elipsoidales y cartesianas, ¢l geoide y
el terreno.

Informaciones mds detalladas sobre los sistemas geodésicos v tos mé-
todos, puede hallarse en libros como Vanicek y Krakiwsky (1982) y Lam-
beck (1988) mientras Welis et al.(1987) and Hofmann et al. (1992) tratan
de posicionamiento GPS.

Andlisis de las deformaciones

La determinacion de las deformaciones de la corteza puede hacerce por
la comparacidn directa de elementos geométricos obtenidos a diferentes
periodos de tiempo, o por la comparacidn de coordenadas en un mismo sis-
tema de referencia. El primer proceso da acceso solamente a informacién
parcial, como el segundo permite describir un campo de deformacion en
los puntos que tienen mediciones y de tener en cuenta esfuerzos gecomé-
tricos entre diferentes datos.

Para tener un buen control de los valores de coordenadas y una estimacion
correcta de la precision final hay que realizar un red de medicién que permi-
te obtener un buena geometria de las conexiones entre puntos (Fig. 3-8).

Reduccion de los datos

En primer {ugar, los datos geodésicos que proceden de mediciones fi-
sicas tanto terrestre como espacial con instrumentos tienen gue recibir dos
tipos de correcciones:

» Correcciones de errores de propagacién (atmésfera, ionosfera,...).

» Reducciones geométricas a las marcas, 0 a un elemento geométrico
que puede entrar en los cdlculos (p.e. distancias al elipsoide)
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Figura 3-8. Ejemplo de red geodésica utilizado para determinar las deformaciones co-sismicas
asociadas al terremotos de El Asnam (1980). Dos tipos de representacion de la deformacién
estan representados: (a) con vectores de desplazamiento (con punto A y azimut AC fijados)
y (b) con tensores de deformacién calculados de dentro triangulos elementales de la red

geodésica (Ruegg et al., 1982},
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El cdlculo de coordenadas en un sistema geodésico

El problema del calculo geodésico puede ponerse como un problema
inverso {ver: Tarantola y Valette, 1980...) en el cual se introducen datos con
sus varianzas (o cada dato con su variabilidad): d,, v €4, vy pardmetros
Pi(x,v.z} que son las coordenadas de los puntos que sc buscan. Se conocen
valores aproximados de los parametros, con una varianza a priori g, . Se co-
noce tambicn una ley de relacion entre pardametros y datos (el problema
directo) que permite de expresar un valor calculado de cada dato con res-
pecto a los parametros. Las varianzas de los datos como las de los parame-
tros siguen una ley gausiana. Con estas condiciones se puede mostrar (Ta-
rantola y Valette, 198(}) que valores de los pardmetros pueden determinarse
por un algoritmo iterativo:

Pk—+—] = l:)k + [Gli( ) C-h()d(l - Gk + C-ll’nl’n ]-I ) GIk ’ C-éludu '{d(J - g(Pi( )}

donde: Py es el vector pardmetros, Gy : la matriz de las derivadas parciales
de los datos con respecto a los parametros, G la matriz tranpuesta, Cl,g, ¥
Crbopo las matrices de covariancia de los datos y de los paramcetros (deduci-
das de las varianzas g de los datos y g, de los pardmetros a priori), d, el
vector de los datos, y g(Py ) 1a funcidn que liga los datos con los pardmetros,

Se usa un criterio de convergencia del algoritmo (p.e. los minimos cua-
drados) para minimizar las diferencias entre valores observadados y cal-
culados (o-c). Resulta de este célculo valores de coordenadas con varian-
zas a posteriori, v la precision relativa de las coordenadas puede estimarse
con criterios estadisticos clasicos,

En el andlisis de la deformacion corticales se puede considerar direc-
tamente las coordenadas obtenidas para 2 (o mas) épocas sucesivas, con la
condicién que sean calculadas en ¢l mismo sistema de referencia. Pero, los
vectores desplazamiento son muy dependientes de los puntos de referen-
cia y otros métodos de andlisis puede usarse con la condicién que haya una
cierta continuidad del campo de displazamiento. En la figura 3-8 se ve un
ejemplo de deformaciones co-sismicas asociadas al terremoto de E] Asnam
de 1 980 (Ruegge et al. , 1982), con figuracion de vector desplazamiento,
como con tensores de deformacion.

Tensores de deformacion

Para caracterizar la deformacion de alguna zona del terreno, se usa fre-
cuentamente del tensor de deformacion, que resulta de la Mecdnica clasi-
ca de los Medios Continuos, y que pucde expresarse en varias formas. Se
usa principalmente para cuantificar las componentes horizontales del cam-
po de deformacion, pero se puede expresar en 3 dimensiones. Cuando se
usa fa nocién de tensor de deformacion, se hace implicitamente ia hipdte-
sis que, por lo menos localmente, la deformacién del medio es continua.
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Los desplazamientos horizontales estando calculados por diferencia de
coordenadas entre 2 medidas de posicién (en el mismo sistema) de un pun-
to P; (x;, Y;), el vector desplazamiento viene dado por v(u,, uy ), con

Uy = Xi®?-xi® y U,=y@-y®

El tensor de deformacion de un elemento de superficie (ver p.e. Jaeger
v Cook, 1979) se escribe como:

w1l v
T ax 2 dy  dx

Eox o 1.3u av. v

2" gy T ox ) oy
donde los elementos del tensor tienen la significacién siguiente:

€4 €Xtension en la direccidn del eje x,

gyy: eXxtensién en la direccion y

€y : cambio de angulo entre 2 elementos

& =&, + €, dilatacién (o cambio de superficie de un elemento)

y por convencion:

YI = Exx, - Eyy :componente de desgarre en la direccion del eje x

Y2 = 2 &4 : componente de desgarre en la direccion del eje x

¥ ={v¥i+7): desgarre total

Estas expresiones v, ¥ 12, no son componentes del tensor pero se usan
para expresar deformaciones de desgarre. En la literatura cientifica ingle-
sa se llaman shear strains.

Con estas expresiones se puede calcular los valores extremos de la de-
formacién de un elemento:

£ = —1(8 +7Y), €2= —l(S Yy ¢=¢= L arctan (v2/-11)
2 ’ 2 2
con: g, £ componentes principales (mdxima y minima), y ¢: azimut de la
direccion de la componente maximal.

Lasignificacion fisica de estas componentes se entiende como sigue: un
elemento circular, se transforma con la aplicacién de la deformacidn, en
una elipse (fig. 3.9). Ver ejemplo en la figura 3.8,

Cuando se conocen las cantidades €4 , €,y Y £, s€ puede calcular la de-
formacidn en cualquier direccién ¢ por:

&(9) = % () = & sen’P + £y SENQ COSY + Eyy COS'G

que es la variacidn relativa de la base de longitud L en la direccién 6, pro-
ducida por ¢l applicacion del tensor £.
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Figura 3-4. Transformacién de un elemento de superficie circular cn un clipse por el tensor
de deformacion g5 £, €;, valores principales del {ensor de deformacién, ¢: azimut de la
componenie principal.

Reciprocamente, con ¢l conocimiento de valores de variacion relativa,
de al menos 3 bases de diferente direccion (por ejemplo en los 3 lados de
un tridngulo geodésico), se puede calcular el tensor € para una region par-
ticular de una red geodésica.

Aspectos pricticos de las mediciones: La eleccién de los puntos se ha-
ce en funcién de la geologia local, de la representatividad del trozo de te-
rreno donde sera implantado una marca en el suelo y de la visibilidad de
cada una para realizar mediciones.

Las mediciones se hacen entre puntos fisicos (ejes de instrumentos, cen-
tro de fase de antenas) que no coincidan con las marcas en el suelo; en-
tonces sera necesario proceder a reducciones de los resultados de medicion
para deducir las valores entrc marcas.

4. MODELIZACION DE LAS DEFORMACIONES
DE LA CORTEZA

De un punto de vista estdtico, v por lo menos localmente, una [alla en
clinterior de la corteza es un deslizamiento entre dos partes del medio en-
tre dos estadios de tiempo, antes y después de una ruptura. Entonces, un
modelo simple de falla puede representarse como una dislocaciéon de Vol-
terra en un medio semi infinito eldstico y isétropo. Volterra (1907} csta-
blecid las feyes de la teorfa mecanica de los medios eldsticos cristalinos.

Numerosos aulores han establecido formulaciones tedricas que descri-
be la deformacion a la superficie libre de tal medio, y fue Steketee (1958)
el primero que adaptd la teoria de las dislocaciones a la sismologia. Pero
es la formulacién de Okada (1985) la mas utilizada, la cual presenta for-
mulas muy compactas y simples de expresiones analiticas.

En primer lugar, para establecer los desplazamientos de superficie cau-
sados por {fuentes de deslizamiento de forma rectangular, incluidas en el in-
terior de un medio eldstico semi infinito, Okada (1985) parte de las expre-
siones del campo de desplazamiento u; (X, X3, ¥3) debido a una dislocacion
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elemental Ay; (§;, &, &;) a través una surperficie elemental d¥. (Fig. 4-1) en
un medio isétropo {Steketee,1958) que forma:

5, " H

k
u;
o, " og, ) 1 vedX
donde 9 es el simbol de Kronecker, A y p son los pardmetros de Lamé, v
son los cosenos directores de la normal al elemento de superficie d¥, u; €5
la componente i del desplazamiento en el punto (xy, Xz, X3) asociado a la di-
reccion j del punto de fuerza de magnitud F en la position (&;, &, &3).

X2
/7

SUPERFICIE LIBRE

”z Au; [ A,

_1
u;fF

—————.g

aaal

- )(1
obs.
{ x‘, Xg' Xs)

E
(41, 82,83)

dx

Figura 4-1. Geometrfa de la fuente y del sistema de coordenadas de la formula de Steketee (1958).

Considerando un sistema de coordenadas cartesiano y rectangular co-
mo en la Fig. 4-2 con el medio eldstico ocupando la region z < 0, un plano
de falla dentro de este medio puede ser representado por un rectangulo
AATR’B, con ¢l lado AA’ paralelo a la direccion Ox y con A’B’ formando
un dngule de buzamiento & con el plano horizontal. Se puede definir dos
dislocaciones elementales U1, U2 para corresponder a componentes de ci-
zalla de direccidon horizontal Ul {de rumbo o desgarre = strike-slip) o de
cizalla en la direccién de la linea de mayor pendiente U2 (falla de buza-
miento normal o inverse) (buzamiento = dip-slip). En 1a Figura 4-2b, cada
vector 1J1, U2 coresponde al movimiento de la parte superior ¢con respec-
to a la parte inferior.
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Figura 4-2. Geometria det modelo de fuente rectangular en el sistema de referencia de Qkada

(1985).
En primero, Okada calculé para cada punto de la superficie libre, las 3

componentes del desplazamiento debido a una fuente elemental de super-
ficie AY, para cada tipo de dislocacién (de rumbo y de buzamiento):

de rumbo:
< nU, AY —ff)~u—:'+6_ulz 156]’1 8+[6u; + Su; }:0\;6
F I LBE_.Z Sél P -8-&.»1 5&' .

du,  8ul 1
+ senz2d
8g,  6&, |

y de buzamiento:

-
Sul  8u] ]
{g+ 5E. Jcos26+[

1
I ul, AX |-
L
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que corresponden a dobles pares de fuerzas con momentos:

HUAZ y pUAY

Segundo, los desplazamientos para fallas de forma rectangular de lon-
gitud 2L y anchura W (Fig. 4-2) pueden expresarse de manera condensada
con arreglo a los limites ABCD de la falla, y después un cambio de varia-

bies, usando ia notacién siguiente:

fFEDT=fE+Lp)-f(x-Lp)-f(x+Lp-Wy+t(x-L,p-W)

con: p =y cosd + Zgsend, q = ysend - zyco8d, Ri=E+ 177+ q?
W =" cosd + q send, w="nsend-qcosd, X>=E+ g’

Entonces, para una falla de rumbo:

" U,
U, = -— U—E— + tan’ E"i + J,send - Jssend tand
2n | R(R+1) qR

0 U, yq g cosd

U, = _5‘}_{ m + R+n +J:send -J;send -J,send tand
. U ]
= - @d + gsen + J.send H
2r | R(R+1) R+n1
y para una falla de buzamiento:
5 u
Us = -— . J.send cosd - I,sen?d "
2n | R
" 19
U, = MACEH S & B +cosd tan’! —éi +J,send cosd+Jssen’d ”
2n | R(R+ &) gR

" U.|  wog En
. = wa— | — 6 t 20 - 2
o A &) +seno tan q sen’d “
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donde
1 = ﬁﬂ (TJ%—&E J, = ﬁ[-in(Rmu,
I = x_“i_p T{Tcgﬁs—a SR+ ). = }LE“ L“(gs‘i)-m(mn)mna,
= ?%p COZSS tan"af, con: o= h“ }[ n(X+q;tE;Si;>)<£§;X)sen6}

Nota: el caso cosd = () tiene formulas particulares, pero se puede apro-
ximar con un angulo 8 =90° - ¢,

Okada (1985) dio también férmulas para falla en tensién (que se pue-
den utilizar en volcanologia para simular intrusiones de lava) y tambien ex-
presiones analiticas para los pardmetros del tensor de detormacion, o pa-
ra la inclinacion del suelo.

Para una falla de cualquier orientacién @, se puede operar un cambio
de sistema de coordenadas, por cjemplo del sistema de Okada al sistema
geogrifico. Cada falla (Fig. 4-3) tiene 9 grados de libertad: Xg, Yo, Zo: las

Figura 4-3. Geometria del modelo de fuente rectangular en ¢l sistema geogrdfico convencional.
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coordenadas del punto My, en el medio del Himite superior de la falla rec-
tangular, @ : el azimut de la falla, & : el 4angulo de buzamiento, W: la an-
chura, 2L: la longitud, dR=U, y dB=U;, las amplitudes de [as componentes
de rumbo y de buzamiento de la dislocacion.

Estas formulas se pueden utilizar para construir el campo de deformacion
de fallas méas complejas por superposicidn de un niimero finito de disloca-
ciones. En particular, se pueden simular fallas con variaciones de amplitud
de! modulo de deslizamiento sobre el plano de falla (ver ejemplo Fig. 4-4)

Ejemplos para varios tipos de fallas

En las figuras 4-5, 4-6, 4-7 se muestran ejemplos tedricos de modeliza-
cion para fallas de rumbo, normal y inversa, respectivamente. En estos ejem-
plos, cada falla presenta caracteristicas similares: dimensiones 10 x 20 km,
azimut 45°, buzamiento 60°, profundidad del centro alto de la falla: 1 km,
deslizamiento 1 metro. Para cada falla se presenta: un bloc-diagrama de la
falla, una vista en plano, v un perfil de los desplazamientos verticales (Z)
y de la componente horizontal {H) en la direccién del perfil.

* Falla de rumbo (Fig. 4-3) .

» Falla de buzamiento de componente normal (Fig. 4-6).

* Falla de buzamiento de componente inversa (Fig. 4-7).

Oiros tipos de modelizacion: diferencias finitas

F1tipo de modelizacién que fue presentado aqui, es el més simple y es-
ta muy bien adaptado para modelar la deformacién co-sismica que corres-
ponde bien a una discontinuidad creada por la ruptura. Para modelar los
otros tipos de deformaciones que ocurren en el ciclo sismico {postsismicas
o inter-sismicas), es necesario recurrir a modelos mas complicados donde
se introduce el tiempo vy los esfuerzos que intervienen ¢n el problema.

¢ Modelos por discontinuidades de desplazamientos son modelos a 2
dimensiones (ver King et Ellis, 1990; Stein et al., 1993).

* Otro tipos de modelos son los que toman en cuenta la reologia del me-
dio y donde se resuelve la ecuaciones mecdnicas en elementos de dimen-
sién finita (ver p.e. Chery et al., 1990).

5. APLICACION AL ESTUDIO DEL CICLO SISMICO
EN EL NORTE DE CHILE

Las regiones costera de Chile y del Perti son conocidas por su alto ries-
go sismico, cuya causa es asociada a la subduccidn de la placa Nazca bajo
el continente sud-americano, a una velocidad del orden de 8-% cm/afio (De-
Mets et al., 1990). Numerosos terremotos de gran magnitud ocurren regu-



232 4. C. Ruegg

2.75E+19
152.0
<3.0
-73.0

SGERR=C.0015 _

0 OB3SERVATIONS
+ THEORY

SURFACE SLIP ; M{METERS)

v
1
+

reot

NW

26 KM

C

U

50 KM

LR
Figura 4-4. Ejemplo de modelo con una variacién de amplitud del médule de deslizamiento
sobre el plano de falla. Falla normal, modelo del terremoto de Borah Peak (ver Fig. 2-3)
{a) mapa de la deformacién vertical (b) deformacion vertical a lo largo del camino de
nivelacion: (¢) contorno del deslizamiento sobre el plano de falla (Ward y Barricntos,

1986).
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Figura 4-5. Desplazamientos asociados a una falla de rumbo sinestral: superficie de la falla:
10 x 20 km, azimut 459, buzamiento 60° profundidad del centro alto de la falla: 1 km,
deslizamiento 1 metro. (a) esquema del la falla. (b): vectores desplazamientos, (c) amplitud
de tos componentes vertical (Z) v horizontal (mddulo de H) del desplazamiento a lo largo

de un perfil perpendicular a la falla.
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Figura 4-6. Desplazamientos asociados a una falla normal: superficie de la falla: 10 x 20 km,
azimut 43°, buzamicnto 60°. profundidad del centro alto de la falta: 1 km, deslizamicnto
1 metro. (a) esquema del la lalla. (b): vectores desplazamientos. (c} amplitud de las
componentes vertical (Z) y horizontal (H componcnte en la direccién del perfil) del
desplazamiento a lo largo de un perlil perpendicular a la falla.
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Figura 4-7. Desplazamientos asociados a una falla inversa: superficie de la falla: 10 x 20 km,
azimul 45°, buzamiento 60°, profundidad del centro alto de la falla: 1 km, deslizamiento
1 metro. (a) esquema del la falla (b): vectores desplazamientos, {c) amplitud de los
componentes vertical (Z} v horizontal {H componente en la direccién del perfil) del
desplazamiento a lo largo de un perfil perpendicular a la falla.
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larmente, relajando los esfuerzos acumulados en el limite entre 1as 2 pla-
cas. Ast, desde el principio del siglo, mas de una decena de terremotos ma-
yores, de magnitud M>8 ocurrieron a lo largo de {a zona de subduccidn (Fig.
5-la), con rupturas de varios cientos de km de longitud. Entre éstos, ¢l gran
terremoto de 1960 en el Sur de Chile (Mw = 9.5) fuc el mas grande jamas
registrado en el mundo y afectd una zona de mil kilometros de largo pro-
duciendo movimicntos verticales de varios metros a Jo Jarge de (a zona cos-
tera (-2.7 m, + 5.7 m). El estudio de {os efectos de superficie y de los datos
sismicos por Platker y Savage (1 970) les permitié estimar el deslizamien-
lo sobre ta falla a unos 20 m.

Al contrario, las regiones del Norte de Chile y del Sur de Perti no pre-
sentan vun actividad sismica importante en este siglo, pero el analisis de Ja
sismicidad histdrica de ésta regidn (Comte and Pardo, 1992) muestra gue
2 terremotlos mayores rompieron sucesivamente dos segmentos de fa zona
de subduccidn en la segunda mitad del ditimo siglo (Sur del Peru: 1868,
Norte de Chile: 1877}, con rupturas del orden de 450 km de largo (Fig. 5-
Ib). La recurrencia de este tipo de sismo de magnitud M8 se estima del or-
den de 120 x 30 afios. En consecuencia, fa brecha sismice del Norte de Chi-
le entre Aricay Antofagasta, como fa del Sur de Perd. presenta una gran
probabilidad que un terremoto mayor {M>8) ocurra proximamente, o en
todo caso, que occuran sismos de fuerte mageitud (6.5<M<8).

La investigacidn de los mecanismos fisicos que acompanan la prepara-
cion, la ocurrencia y la relajacion que sigue un terremoto es uno de los pro-
blemas cruciales de la sismologia de este fin de siglo ¥ muchos estuerzos
son desarollados por varios equipos de sismologos para estudiarios y com-
prender estas fases criticas del ciclo sismico. En particular es importante
identifiar la occurencia de fendmenos precursores y comprender los me-
canismos que los inducen. Por ejemplo, el estudio del gran rerremoto de
{960 (Cifuentes, 1989) muestra que una parte importante de la deforma-
cién asociada a este sismo se produjo antes o al principio de la ruptura.
Otras observaciones, en Japdn, indican gque relajaciones parcialmente asis-
mticas occuren algunos meses a afios antes de un terremoto.

La rapidez de la deformacion en el Norte de Chile, que induce una gran
probabilidad de un proximo terremoto mayor, como jas condiciones parti-
culares de afloramiento de las estructuras intra-placa de fa zona, hacen que
ésta regidn sea un lugar privilegiado, probablemente en fase pressmica, don-
de es posible la realizacion de un estudio fino de las condiciones de prepa-
racién y de ecurrencia de un tal terremoto. Entre varios proyectos que son
desarellados por varios equipos de sismologos en €sia region, el Institut de
Physique du Globe de Par{s inicid (desde 1990) un proyecto combinado de
tectdnica, geodesia y sismologia para estudiar el Ciclo Sismiico en el Norte
de Chile, con la cooperacidn de varias instituciones chilenas {Universidad de
Chile, Servicio Nacional de Geologia y Mineria, Universidad de iquique).
En este proyecto, se espera estudiar muy finamente la deformacion cortical
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Figura 5-1. (a) Brechas sismicas y zonas de ruptura sismica lo largo de 1a zona de subduccién,
de 1a zona costera de Chile desde el principio del siglo. (b) zonas isoseismales (I>7) de los
sismos de 1868 (Sur de Perd) y de 1877 {Noric de Chile), Comte y Pardo (1991).
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Figura 5-2. Redes de geodesia espacial instalado en el marco del Proyecto “Estudio del cicle

sismico en Norte de Chile” por el consorcio de estudio franco-chileno. Triangulos chicos
indican os puntos de perfil de Iquigque (1991), los triangnlos grandes los puntos medidos en

1992, y las cstrellas las balizas DORIS.
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en el espacio como en el tiempo, para cuantificar el proceso de preparacion
de un gran terremoto, identificar eventuales sefiales precursoras, y llegar a
una comprension mejor de la iniciacién de la ruptura.

En primer lugar, con estudios de Tecténica, se puede caracterizar fina-
mente los mecanismos de la deformacién de superficie, para obtener una
mejor comprensién de los procesos en profundidad. En particular, la ob-
servacién de las fallas activas en los dltimos 10.000 afios permite tener in-
formacién sobre la recurrencia de eventos sismicos mayores ocurridos en
la zona. Diferentes sistemas de fallas de varios cientos km de largo y de
rumbo aproximadamente paralelo a a la zona de subduccion son conocidos
como activos (Armijo y Thiele, 1990): (1) la falla de rumbo de Atacama,
que es una zona de desacoplamiento lateral sinestral cuyo significado es to-
davia mal conocido, y {2) el escarpe costero, que parece ser la expresion
superficial de un sistema de fallas normales asociadas a unarampa delazo-
na de subduccién. El modo de ruptura de estos sistemas de fallas (largo de
ruptura, periodicidad, segmentacidn,...) estd probablemente asociado a par-
ticularidades del modo de subduccién.

Con varios estudios de Geodesia, se espera evaluar las deformaciones
corticales en las fases pre-, co-, y post-sismicas. La primera fase fue la ins-
talacién en 1991 y 1992 de una red geodésica de puntos GPS en toda la zo-
na (Fig. 5-3). Un primer perfil de 17 puntos entre Iquique y el Altiplano fue
medido en Abril 1991, aproximadamente paralelo a la direccién de sub-
duccién, en el centro de la brecha sismica. En Noviembre 1992, 4 otros per-
files completaron la cubierta espacial de la brecha sismica. En total unos
cincuenta puntos fueron medidos en la zona (Armijo et al., 1993} con una
precision centimétrica y serdn remedidos en el futuro aproximadamente
cada 2 a 4 afnos.

Para tener acceso a las variaciones de la deformacién en el tiempo, con
una repetibilidad mejor, una otra experiencia de geodesia espacial fue ini-
ciada en 1992 con el sistema DORIS, con la instalacion (con la cooperacion
del centro espacial francés, el CNES) de 3 balizas, 2 en el continente (cerca
de Tquique y en el Altiplano) y una tercera en la Isla de San Félix, sobre la
placa Nazca. Las determinaciones de posiciones se hacen por el centro espa-
cial cada mes, con una precisién de = 5 cm. Actualmente (principio de 1994),
el registro no es suficientemente largo todavia para salir del ruido de fondo,
pero esperamos con este dispositivo Ver precursores de gran amplitud.

Para evaluar la estructura de las deformaciones esperadas en la zona,
hemos comenzado la elaboracién de modelos mecdnicos. Un primer mo-
delo para preveer los desplazamientos asociados con un terremoto futuro
puede combinar dos fases sucesivas de ruptura: (1) una fase cosismica aso-
ciada con una zona de ruptura en el contacto de subducci6n de superficie
400 x 100 km2, en la parte fragil de profundidad hasta 40-50 km, y con un
deslizamiento del orden de 15 m, (2): una fase asismica ascociada a una rup-
tura mas profunda en la parte ddctil del contacto de subduccién, y con un
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Figura 5-3. Modeto posible para un future terremoto grande en el Norte de Chile: los esfuerzos
acumulados por la subducién de la placa Nazea bajo el continente podria relajarse en 2 etapas:
{a) una etapa asismica (A) donde deformacién ddctil ocurre en la parte profunda de la zona
de contacto de las placas, y (b) una etapa sismica (§) donde la parte superficial del contacto
de subduccidn (parte fragil) rompe de manera instantdnea. Las 2 fallas tieren un tamafio
idéntico: superficic 100x400 km, deslizamiento 15 m. Se indica las amplitudes las componentes
verticales (Z), y de las componentes horizontales (H) en la direccién del pertil perpendicular
a la costa. La parte inferior de la figura indica el movimiento total (Z, v Hy)
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tamafio de fuente idéntico. El resultado de la modelizacién de este mode-
lo es indicado en la figura 5-4, con decomposicién de la infuencia de cada
fase y la deformacion total,

Otros modelos tomando en cuenta la reologia de la zona y las leyes de
friccion deben ser desarollado en el futuro préximo.

La instalacidn de una estacion geoffsica multipardmetros fue iniciada
desde 1992, para seguir de manera muy precisa la evolucién temporal de
varias sefiales. Con este fin instalamos instrumentos en una mina profun-
da cerca de Iquique: 5 componentes de inclinometria, un gravimetro con
registro continuo, y proximamente 1 sismdgrafo de banda ancha y gran ran-
go dindmico. El objectivo es detectar sefales geofisicas con captores de va-
rias bandas de frecuencia y con un gran recubrimiento entre ellos. Se es-
pera asi detectar variaciones lentas de pardmetros caracteristicos de la
deformacién cortical, como sismos lentos, o varios episodios de relajacion.
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