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RESUMEN

Se presentan los resultados del proyecto doctoral "Estimacion del peligro sismico gene-
rado por sismos tsunamigénicos en el Pacifico mexicano', en este se estudiaron aspectos
relacionados con la generacion, propagacion e interaccién con la costa de los tsunamis originados
por sismos. En la primera parte del proyecto, se analizé la influencia de las condiciones iniciales
en la amplitud del tsunami a través de simulaciones numéricas, considerando modelos de defor-
macion del piso ocednico para el sismo de Tehuantepec My,8.2, ocurrido el 8 de septiembre de 2017.
Los modelos con aproximacion dindmica registraron una desviacién estandar de ~ 1.35 m en la
componente vertical del desplazamiento, en zonas cercanas al epicentro, las cuales tuvieron una
influencia directa en los perfiles de amplitud en la parte norte del estado de Chiapas. En general,
los modelos con variacién temporal brindan una mejor aproximacién a las mediciones reportadas
por Ramirez-Herrera et al., 2018 y registros mareograficos en las estaciones de Huatulco, Puerto
Angel, Salina Cruz y Puerto Madero. En la segunda seccién de este trabajo, se propuso un conjun-
to de escenarios en los que se incluyeron modelos heterogéneos de deslizamiento y deformacién
cinematica, para el sismo de San Sixto ~ My8.6, ocurrido el 28 de marzo de 1787 en la costa del
estado de Oaxaca, generados a partir de bases de datos geofisicas y topograficas disponibles. Con
estos escenarios se delimitaron los valores de los parametros de la fuente (e.g., deslizamiento
maximo, hipocentro, magnitud y momento sismico), a través de la comparacion de los perfiles de
amplitud por cada rango de magnitud, con las mediciones reportadas por estudios de modelacién
previos y observaciones recabadas de sismos con caracteristicas similares ocurridos alrededor
del mundo. Por dltimo, se llevé a cabo un analisis probabilista de peligro por tsunamis (PTHA)
utilizando escenarios con magnitudes entre My 7.0 y My 8.4 en cuatro regiones sismotecténicas,
considerando los rasgos sismo-tectonicos de la zona de subduccién y abarcando la interaccién
somera entre las placas de Cocos y de Norteamérica. A partir de los resultados obtenidos, se
generaron curvas y mapas de peligro utilizando la amplitud maxima registrada, asi como también
un analisis de desagregacién con los que se identificaron los rangos de magnitud caracteristicos
por cada zona y los periodos de retorno promedio correspondientes.
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ABSTRACT

We study the generation, propagation, and shore interaction of tsunamigenic earthquakes in

the doctoral project "Hazard estimation generated by tsunamigenic earthquakes in the
Mexican Pacific". First, we analyze the influences of initial conditions in tsunami amplitude
through numerical simulations, considering static, kinematic, and dynamic seafloor deformation
models for the Tehuantepec earthquake/tsunami of September 8, 2017. The comparisons show
differences of ~ 1.25 m in the vertical displacement in surrounding areas to the epicenter, with
a direct influence in the maximum tsunami amplitudes (MTA) profiles, mainly at the north
of Chiapas state. In general, models with time dependency have better fits with observations
collected by Ramirez-Herrera et al., (2018) and mareographic stations in Huatulco, Puerto
Angel, Salina Cruz, and Puerto Madero. Second, departing from the geophysical and topographic
databases available to 2018, we proposed an ensemble of scenarios that include heterogeneous
slip and kinematic seafloor deformation models for the March 28, 1787, San Sixto earthquake
(My, ~ 8.6), in the western coast of Oaxaca. Results stemming seismic parameters were delimited
(e.g., maximum slip, hypocenter, magnitude, and seismic moment) through to comparing the
MTA profiles, for each magnitude range with previous simulations results and observations from
earthquakes with similar seismic source properties occurred in other subduction zones. At last, we
carry out a Probabilistic Tsunami Hazard Analysis for the Mexican Subduction Zone, considering
the four shallow seismotectonic regions, their features, and a magnitude range between My, 7.0
and My,8.4. With the MTA recorded, we generate tsunami hazard curves and maps, as well as a
disaggregation analysis, that highlights magnitude ranges and average return periods.
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INTRODUCCION

El cinturén volcanico del Pacifico -lugar donde se generan cerca del 90 % de los terremotos a
nivel mundial (USGS, 2021b)- ha generado tsunamis con un impacto devastador en la poblacién
costera circundante y transoceanica (e.g., 22 de mayo de 1960 en Valdivia M,9.5, 27 de marzo
de 1964 en Alaska My9.1, 27 de febrero de 2010 en Maule My,8.8, y el 11 de marzo de 2011 en
Tohoku My,9.1). La Republica Mexicana no es ajena a la generacion de estos eventos, ya que
en su zona de subduccién se tienen registros histéricos de sismos tsunamigénicos desde 1732
y observaciones instrumentales desde 1950, lo cual refleja la necesidad de su estudio, dada su
magnitud y posible dafo; ya que sismos como los ocurridos el 28 de marzo de 1787 M8.6 y el 3 de
junio de 1932 M8.2, pueden volver a suceder. Por lo tanto, el estudio de los efectos desencadenados
por la ocurrencia de sismos tsunamigénicos a través de simulaciones numéricas, ayudaria a
dilucidar las caracteristicas y efectos del tsunami en los estados costeros de Jalisco, Colima,
Michoacan, Guerrero, Oaxaca y Chiapas.

Los resultados del proyecto doctoral se resumen en los siguientes Capitulos, cuyo contenido es

= Capitulo 1. Se explican las caracteristicas mas importantes relacionadas con la generacién
de sismos tsunamigénicos y su propagacién. Se hace una caracterizacion de la sismicidad
para los estados del sur de la zona de subduccién mexicana (ZSM), y por ultimo se dan
a conocer los pormenores del método de Analisis Probabilistico de Peligro por Tsunamis
(PTHA).

= Capitulo 2. Se muestran los resultados obtenidos del estudio comparativo realizado entre
los perfiles de amplitud y campos de desplazamientos del piso ocednico, para el terremoto
de Tehuantepec del 8 de septiembre de 2017, empleando tres tipos de aproximaciones:
estatica y cinematica calculadas con la solucién de Okada (1985) y la dindmica con el
software Hércules (Tu et al., 2006), donde se emplearon modelos de deslizamiento estaticos
y cinematicos. Los resultados obtenidos revelan un clara influencia del desplazamiento
superficial en la zona circundante al epicentro con la amplitud de ola, el cual tiene para la
parte norte del estado de Chiapas un incremento de amplitud de +1.5 m. Las discrepancias
se atribuyen a factores como el hipocentro, el modelo de velocidades de propagacion de
ondas sismicas, consideraciones técnicas, entre otros mas.

= Capitulo 3. Se analizaron los parametros de la fuente del terremoto de San Sixto a través
de una serie de escenarios, con un rango de magnitudes entre My,8.1 — M,,8.6. El estudio
partié de los datos reportados por Suarez et al., (2009) y Nunez-Cornu et al., (2008), los
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cuales se utilizaron en la comparacién de las métricas de intensidad recabadas. En general,
las zonas de amplitudes méaximas estan entre Corralero y Jamiltepec (Oaxaca), con valores
de ~ 20 m para sismos de magnitud mayor a My,8.3.

= Capitulo 4. Se llevé a cabo un estudio regional de PTHA para la ZSM utilizando modelos
estocasticos de deslizamiento y cinematicos de deformacion del piso oceanico, siguiendo
el trabajo de LeVeque et al., (2016) y Melgar et al., (2016), para un rango de magnitudes
My, entre 7.0 —8.4. Los modelos se generaron utilizando todas las fuentes de informacién
disponibles (e.g., topografia del piso oceanico, regionalizacion sismotecténica, catalogo de
terremotos y geometria de la subduccién), que se incorporaron con el objetivo de reducir la
incertidumbre epistémica en los calculos del peligro por tsunami. Asimismo, se emplearon
algunas de las caracteristicas fisicas de sismos generados (e.g., maximo deslizamiento en el
plano de falla, hipocentro y magnitud), para definir las magnitudes maximas y la cantidad
de eventos considerados en cada zona sismogénica.

Los principales resultados incluyen las amplitudes méaximas del tsunami calculadas en una
isobata paralela a la linea de costa, que se utilizaron posteriormente en la generacién de
curvas de peligro y mapas para 100, 500 y 1000 afios de periodo de retorno. Finalmente, se
analizé la influencia de parametros criticos relacionados con el terremoto, que afectan la
amplitud del tsunami, e.g., geometria de la subduccion, fallamiento, magnitud e hipocentro,
a través de dos ejercicios con los que se establecié que la amplitud obtenida con simulaciones
numéricas esta en el rango reportado por las observaciones y estimaciones de probabilidad
de estudios anteriores. El primer ejercicio consisti6 en la comparacion de las amplitudes
obtenidas de modelos de deslizamiento generados a partir de inversién de formas de onda
y escenarios sintéticos de dos terremotos tsunamigénicos ocurridos en la ZSM. En ambos
casos, fue posible establecer un rango de amplitudes con un ajuste razonable, dada las pocas
observaciones. En el segundo ejercicio, se calcularon las tasas anuales de ocurrencia del
run-up para bahia de Acapulco, contrastando el banco de simulaciones con las mediciones
obtenidas de las estaciones del Servicio Mareografico Nacional y catdlogos histéricos.

= Capitulo 5. Se establecen los comentarios finales del proyecto, las oportunidades de
aprendizaje y factores que se pueden tener en cuenta en implementaciones futuras en
proyectos relacionados con PTHA para la ZSM.
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CAPITULO

ANTECEDENTES

Nothing in life is to be feared, it is only to be understood. Now is the time to

understand more, so that we may fear less.

Maria Sklodowska-Curie, 1867 — 1934

E n este Capitulo se explican las etapas que acontecen durante los tsunamis (i.e., generacion,
propagacion e interaccién con la costa o inundacion) ocasionados por sismo, desde una perspectiva
fenomenolégica y matematica, asi como los métodos utilizados en la estimacién de peligro.
Asimismo, se caracteriza la sismicidad de la zona de subduccién mexicana, especificamente
aquella que se relaciona con la génesis de tsunamis generados por sismo; por ultimo, se da a

conocer el proyecto de investigacién doctoral.

1.1. (Cémo y dénde se producen los tsunamis?

Tras la ocurrencia de un terremoto cercano a la costa o mar adentro, la energia sismica liberada
de manera subita en el proceso de ruptura, desplaza el cuerpo de agua circundante al epicentro a
causa del movimiento vertical del piso ocedanico. El sismo genera un tren de ondas de gravedad
que se propagan a lo largo del mar, con una velocidad y amplitud que varian en funcién de la
profundidad, conocidas como tsunami (del japonés tsu=puerto y nami=ola). En mar abierto, un

tsunami se propaga con una velocidad que varia entre 40 — 800 km/h y una amplitud del orden
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de algunos metros, pasando casi desapercibido. Sin embargo, en su arribo a la costa y a causa
de la disminucién de la profundidad, el tren de ondas se frena progresivamente, aumentando
su amplitud y reduciendo gradualmente su velocidad, inundando las dreas circundantes a la
costa, hasta perder la totalidad de su energia tierra adentro. Dependiendo de donde se estudien,
aquellos tsunamis que se producen por la sismicidad local y a distancias menores de los 1000 km
se denominan como locales o de origen cercano. Los tsunamis que viajan a distancias mayores de

1000 km se conocen como trans-ocednicos, de origen lejano o tele-tsunamis.

Los tsunamis pueden ser causados por fenémenos diferentes a los sismos, como erupciones de
volcanes submarinos, asteroides, explosiones o deslizamientos costeros. Los terremotos que gene-
ran tsunamis se denominan tsunamigénicos y pueden ser inter y/o someros (e.g., los terremotos
de My,8.8 en Maule, Chile, el 27 de febrero de 2010 y M9.1 Tohoku, Japén, el 11 de marzo de
2011) y tener un fallamiento inverso, generalmente. No obstante, dependiendo de la amplitud y
las caracteristicas de la fuente sismica, se hace una diferenciacién entre sismo tsunamigénico
y sismo-tsunami, en ambos casos, la deformacién del piso oceanico constituye el mecanismo

principal de generacién (Kanamori, 1972; Satake et al., 1999).

La ruptura de los sismos tsunamigénicos esta relacionada con la variaciéon de las propiedades
elasticas de la zona de subduccién, en términos de la profundidad y la temperatura (Satake et
al., 1999). Asimismo, el deslizamiento acumulado y su distribucién en la parte superficial de
la interfaz, la magnitud y el hipocentro < 40 km, se establecen como las caracteristicas mas
relevantes que se asocian directamente con la altura de la ola (Bilek et al., 2007). Igualmente,
caracteristicas de la fuente como: el tiempo de ruptura y la velocidad con la que ocurre el

deslizamiento (Geist, 2002), pueden modificar radicalmente la amplitud.

La mayoria de sismos tsunamigénicos ocurren en el Cinturén Volcanico del Pacifico (ver Figura
1.1), regién con actividad vulcano-tecténica intensa, donde interactian placas tecténicas de tipo
ocednico y continental en un movimiento convergente. Es importante aclarar que los terremotos
con fallamiento normal o de corrimiento lateral también pueden generar tsunamis, como en el
caso de Jamaica en 2020. Aunque la altura de ola suele ser menor, no siempre es asi, un ejemplo
claro es el terremoto de Palu-Sulawesi en 2018, el cual tuvo un mecanismo de generacién complejo,
donde se destaca como fuente primaria del devastador tsunami el deslizamiento submarino, el
fallamiento del terremoto y marea a la hora de ocurrencia, con olas aproximadamente de 2.5 m
(Gusman et al., 2019; Elbanna et al., 2021) .

Los terremotos-tsunami ocurren en la parte superficial de la zona de subduccién, regién de baja
rigidez que se caracteriza por generar eventos con una ruptura lenta, que tienen una baja caida
de esfuerzos y una duracién mas larga; dichas propiedades han sido obtenidas con observaciones
del campo lejano. Asimismo se caracterizan por tener amplitudes, que discrepan de la magnitud

del sismo, por lo general moderada (Kanamori, 1972) y con una diferencia entre Mg y My, (Satake
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et al., 1999; Polet et al., 2000). Adicionalmente Ye et al., (2016) analizando las caracteristicas de
la ruptura de sismos ocurridos en el Cinturén Volcdnico del Pacifico, encontraron que el cociente
entre la energia radiada (ER) y el momento sismico My es bajo para este tipo terremotos. Acorde
con el modelo conceptual de Lay et al., (2012), los sismos-tsunami se generan en la parte mas
somera de la zona de subduccién, A, < 10-15 km. La region esta formada por rocas ricas en fluidos
donde se acumula parte del deslizamiento que posteriormente se transmitira al piso ocednico y se
fortalecen las propiedades friccionales, lo cual raramente genera una ruptura cosismica (Faulkner
et al., 2011; Sahakian et al., 2019). Algunos tsunamis con las caracteristicas mencionadas son los
de Sanriku (Japén) en 1896, Islas Aleutianas en 1946, Kuriles (Rusia) en 1963 y 1975, Perti en
1960 y 1996, Nicaragua en 1992, Java en 1994 y 2006 y Antofagasta en 1995 (Kanamori, 1972;
Bilek, 2010a; Wang et al., 2014). Asimismo, este tipo de tsunami se han generado en brechas

sismicas (e.g., Java, Pertu y Japén) (Lay et al., 2005).
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Figura 1.1: Localizacién de los tsunamis generados por sismos, erupciones volcanicas, desli-
zamientos submarinos y otras causas desde 1610 B.C. hasta A.D. 2017 (modificado de NOAA,
2017).

Independiente al tipo de sismo tsunamigénico, otros factores que determinan el posible dafio son
la densidad de poblacidon, infraestructura costera expuesta, la cercania al epicentro, la forma
de la costa y la batimetria (e.g., variaciones abruptas de pendientes o montes submarinos);
aquellos que se relacionan con la zona pueden modificar radicalmente la amplitud y desencadenar
otros fenémenos (e.g., difraccién, resonancia, reverberaciones o deslizamientos) (Levin et al.,
2009). Dado el impacto que pueden tener los tsunamis en ciudades costeras cercanas y lejanas al
epicentro, en mar abierto los tsunamis son monitoreados con boyas DART (Deep-ocean Assessment
and Reporting of Tsunamis), las cuales consisten de un sensor de registro de presién del fondo

ocednico (BPR, por sus siglas en inglés) que trasmite en tiempo real las variaciones de presién a
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la superficie, a través de un enlace acustico, detectando tsunamis de al menos 1 cm. Asimismo, El
Centro de Amenaza por Tsunami en el Pacifico (PTWC, por sus siglas en inglés) determina si un
sismo puede llegar a ser tsunamigénico y proporciona a los paises que bordean el océano Pacifico,
estimaciones de altura de ola con el objetivo de reducir el posible impacto (pérdida de vidas o
dafos estructurales severos). Sin embargo, en la practica, inferir el potencial tsunamigénico en
tiempo real es complejo, dada la reducida instrumentacién en algunas zonas y la dificultad en el

calculo de los parametros de la fuente sismica rapidamente.

A excepcion de Japén, pais que tiene una densidad de instrumentos considerable (e.g., GEONET)
y cuenta con un protocolo de alertamiento en el que se determinan rapidamente el hipocentro
y la magnitud (tarea llevada a cabo por la Agencia Meteorolégica Japonesa), y posteriormente
se consultan en una base de datos de escenarios precalculados, las métricas de intensidad
del tsunami en lugares predeterminados a lo largo de la costa. En este banco de resultados
se contemplan modelos de deslizamiento uniforme, validados con observaciones extraidas de
tsunamis registrados y catalogos sismicos (Ren et al., 2019). Asi cuando el terremoto ocurre, los
parametros mencionados son la base para emitir el alertamiento al publico, dando entre 30 a 60
min de antelacién para evacuar (Ji et al., 2003; Melgar et al., 2015; Orbit et al., 2020).

Es importante tener en cuenta que la precision de los sistemas/protocolos de alerta temprana
por tsunami estan relacionados con la instrumentacién, siendo la sismogeodesia (disciplina que
analiza la deformacién del piso ocednico y las fases sismicas de terremotos, datos de GPS, GNSS
y el campo de desplazamiento i.e., aceleracion, velocidad o desplazamiento (Bock et al., 2011)
parte fundamental de ello, pues permite hacer una estimacién de la magnitud o deformacién
esperada, las cuales posteriormente se emplean en el cdlculo de la maxima amplitud del tsunami

con simulaciones computacionales de diferente complejidad.

1.2. Panorama sismotectonico de la zona de subduccion

mexicana

Terremotos de gran magnitud (M, > 8.0) ocurren en zonas de subduccién activas alrededor del
mundo, generando efectos devastadores en las regiones circundantes y transoceanicos; ejemplos
claros son los sismos ocurridos el 26 de diciembre de 2004 M,,9.3 en Sumatra-Indonesia (Subarya
et al., 2006), el 27 de febrero de 2010 en Maule-Chile M, 8.8 (Moreno et al., 2012) y el 11 de marzo
de 2011 en Tohoku-Japén My9.0 (Fujii et al., 2011). En la actualidad, el gran volumen de estudios
geofisicos y observaciones sismolégicas disponibles, han permitido identificar caracteristicas
importantes de la sismotecténica de varias zonas de subduccién, como por ejemplo la de Japén,
cuyos andlisis sismol6gicos han sido respaldados con investigaciones histéricas y paleosismolé-
gicas (e.g., Higaki et al., 2021), relacionando la magnitud/intensidad con algin efecto/evidencia

determinado, tal como la deformacion permanente de las placas (inferida del registro geolégico
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de fallas activas, escarpes, desplazamiento de cauces, valles de rios, fracturas) y los depésitos
o sedimento de tsunamis. Sin embargo, la correlacién y validacién de los conjuntos de datos
mencionados, tienen un margen amplio de incertidumbre y esta restringido a sismos de magnitud
considerable, pues los efectos de los eventos de menor magnitud se atenian geolégicamente mas

rapido o bien se pierden con fenémenos ambientales.

Zonas como el Cinturén Volcanico del Pacifico albergan la mayoria de sismos tsunamigénicos
(e.g., 1960 en Valdivia, Chile, M,9.5 y 1964 en Alaska M9.2, entre otros). Este tipo de sismos,
conocidos como tsunamigénicos, han sido medidos con instrumentacién moderna, i.e., aceleréme-
tros, sismémetros, GPS, etc., gracias al despliegue masivo de redes de monitoreo a nivel mundial.
Lo anterior ha permitido caracterizar sus procesos de ruptura y conocer parte de la dinamica
de las zonas de subduccién donde se produjeron. No obstante, ain son varias las incégnitas que
rodean su génesis, especialmente de aquellos que tienen magnitudes arriba de My,8, dado su largo
periodo de recurrencia, localizacion dispersa, variabilidad de la fuente (usualmente diferente a la
de sismos pequetios) (Melgar et al., 2016) y condiciones fisicas de la zona sismogénica, tales como
la velocidad de convergencia de las placas, el acoplamiento, la estructura cortical, entre otras
(Lay et al., 1981; Bilek, 2010b).

La Republica Mexicana se sitda en el Cinturén Volcanico del Pacifico y también ha sido afectada
por terremotos y tsunamis catastréficos, principalmente por los generados en la zona de subduc-
cion, e.g., 19 de septiembre de 1985 My,8.1, lugar donde la placa de Cocos se mueve debajo de
la placa de Norte América con una tasa de convergencia, que varia entre los 2 y los 7.0 cm/yr,
desde el estado de Jalisco hasta el estado de Chiapas (Pardo et al., 1995; Brudzinski et al., 2010;
DeMets et al., 2010). Dicha regién se caracteriza por una distancia corta entre la trinchera y
la costa, actividad sismica intensa y somera, tener un acoplamiento fuerte, inusual angulo de
subduccién somero y variacién geométrica, desde el norte hacia el sur (ver e.g., Pardo et al., 1995;
Pérez-Campos et al., 2008; Hayes et al., 2018).

En esta zona se encuentran las brechas sismicas de Guerrero y Tehuantepec, lugares donde no se
ha registrado actividad sismica interplaca con magnitud mayor que 7.8 desde 1908 en el caso de
Guerrero y mas de 250 afios en el Itsmo de Tehuantepec (Suarez et al., 1990, 2019; Suarez, 2021),
por lo tanto, se cree que estas zonas tienen energia sismica suficiente para generar terremotos
con magnitudes entre My,8.1 (Sudrez et al., 1990) y M,8.5 (Suarez, 2021). De igual manera, en
los estados de Jalisco, Guerrero y Oaxaca se han detectado tremores no volcanicos, episodios
de sismicidad lenta y terremotos de baja frecuencia, cuya contribucion al ciclo sismico todavia
se desconoce (Payero et al., 2008; Fasola et al., 2016; Husker et al., 2018; Plata-Martinez et al.,
2021).

Desde el 01 de enero de 1900 hasta el 01 de agosto de 2021 en los estados de Jalisco, Colima,

Michoacéan, Guerrero, Oaxaca y Chiapas se generaron 159.339 terremotos, de los cuales 60
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tuvieron magnitud superior que My, 7.0 (SSN, 2022), fueron someros (i.e., 0—25 km de profundidad)

y en su mayoria no cuentan con un registro detallado de los dafios por sismo o tsunami.

En los estados de Jalisco y Colima, las placas de Rivera y Cocos subducen debajo del borde
occidental de la placa de Norteamérica a lo largo de 270 km, con una tasa de convergencia que
varia entre los 1.86 y 4.3 cm/yr (ver Figura 1.2) (DeMets et al., 2010). Dentro de los sismos
mas representativos, se encuentran los ocurridos el 1900 — 01 — 20 My, 7.4, 1932 - 06 — 03 M 8.2,
1932 -06 - 18 M, 7.8, 1995 -10-09 M8 y 2003 — 01 — 21 M,,7.6. Este tltimo, tuvo un plano
de falla que se extendié hasta los 40 km de profundidad y 80 km a lo largo del rumbo hasta la
interfaz debajo de Manzanillo (Schmitt et al., 2007). Asimismo, Cosenza-Muralles et al., (2022)

destacan que las areas de ruptura de los eventos de 1995 y 2003 se traslaparon parcialmente.

Por otra parte, desde 1911 hasta 1985 en la costa del estado de Michoacan se generaron cuatro
eventos con magnitudes entre 7.6 y 8.1 (e.g., 1911 -06 — 07 My,7.6, 1941 — 04 — 15 M, 7.6, 1973 —
01-30 My7.6 y 1985 - 09 — 19 My8.1). El mas importante por su magnitud, réplicas y efectos
devastadores en la Ciudad de México (i.e., mas de 10.000 muertes y 1.000 edificios destruidos) fue
el del 19 de septiembre de 1985 (Hall et al., 1986; Mendoza, 1993), cuyo campo de desplazamientos
fue generado por dos zonas de deslizamiento somero con variaciones importantes en la velocidad

de ruptura (Campillo et al., 1989).

En el estado de Guerrero se destacan el de Copala My 7.4, ocurrido el 25 de octubre de 1995 a 300
km de la Ciudad de México, con caracteristicas de la fuente similares al del 19 de septiembre de
1985 (e.g., profundidad, deslizamiento y 4ngulo de buzamiento bajo); el de San Marcos M, 7.5
del 28 de julio de 1957 nombrado como el sismo del Angel, y por dltimo el de Papanoa, generado
el 14 de abril de 2014 My, 7.3, cuya area de réplicas se traslapé con la del sismo de 1979 y una
pequena fraccion con la del 21 de septiembre de 1985 (UNAM-Seismology-Group, 2015).

Finalmente, la seccion de la ZSM que contiene los estados de Oaxaca y Chiapas tiene una tasa de
convergencia que varia entre 6.5 —7.0 cm/yr (DeMets et al., 2010) (Figura 1.2), alli la geometria
de la subduccién incrementa su buzamiento de 25° al noroeste hasta ~ 40° al sureste (Rebollar et
al., 1999; Bravo et al., 2004) y tiene una profundidad que oscila entre 20 y 40 km cerca de la linea
de costa. Entre estos dos estados se localiza el Istmo de Tehuantepec (IT), zona con un patrén de
deformacion complejo en la corteza continental reflejado en su actividad sismica con un promedio
de ~ 2.900 terremotos anuales (Bravo et al., 2004; SSN, 2022), la mayoria de magnitud moderada
(My, < 6.5) y profundidad intermedia (ver Figura 1.2).

En el estado de Oaxaca, los terremotos de My, > 7.5 tienen funciones temporales de la fuente
simples, que se han interpretado como un limite de placa con superficies de falla simples y
homogéneas, donde el deslizamiento ocurre en una sola aspereza (Singh et al., 1991). De los

eventos mas representativos, se encuentran el ocurrido el 15 de junio de 1931 con un fallamiento
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normal que impacté el este-oeste del estado y probablemente se generé en la placa subducida; dada
su magnitud, se sugiere que la ruptura llegé hasta la litosfera (Singh et al., 1985a). Asimismo, se
especula que terremotos de fallas normales grandes, aunque infrecuentes, como el terremoto de
Oaxaca de 1931, pueden tener un papel importante en el desacoplamiento profundo de la placa
subducida (Singh et al., 1985b).

El estado de Chiapas tiene una variaciéon compleja del estado de esfuerzos, cambio suave del
angulo de subduccion, una actividad sismica diferencial y una zona de Wadati-Benioff con angulo
bajo y continua hacia el sur-oeste (Rebollar et al., 1999). A pesar de ser una zona con sismos
inversos prominentes, también se han generado por fallamiento normal, como los ocurridos el
14 de enero de 1903 My, ~ 7.5 sentido en México y Guatemala, posiblemente interplaca (Suarez,
2021), en un segmento sin romper por sus terremotos predecesores, ocurridos el 19 de abril y 23
septiembre de 1902, lo que sugiere que estos eventos ocurrieron en la interfaz de la placa, sin
reporte de dafios mayores, sin embargo, no hay evidencia geolégica ni registros contundentes
que permitan confirmarlo (ibid.). Los eventos de mayor magnitud ocurrieron el 6 de agosto de
1942 My, 7.9 a 93 km de Ciudad Hidalgo, Chiapas y el 8 de septiembre de 2017 My,8.2 (hipocentro

de México (SSN, 2017; SSN, 2022, ver Figura 1.2).

Este tltimo tuvo un mecanismo focal asociado a un fallamiento de tipo normal (rumbo = 311°,
echado = 84.4° y vector de deslizamiento = —94.7°), un deslizamiento entre 10 — 18 m y desplaza-
miento maximo en la superficie del piso oceanico de +1.2 m (Okuwaki et al., 2017; USGS, 2020b)
(ver Figura 2.1). Dicho evento generé alrededor de 8000 réplicas entre M5.8—M6.1 (SSN, 2017) y
aceleraciones pico (PGA, por sus siglas en inglés) entre 130 y 228 gales (ibid., ver Tabla 1.1), a 270
km del epicentro, mas de 100 muertes, alrededor de 1.5 millones de afectados y 41000 hogares
dafiados (INEGI, 2017). El namero de establecimientos y de entidades federativas afectadas
en Chiapas y Oaxaca fueron 490000 aproximadamente, reportando al comercio como el sector
econémico con mayor afectacion con 1002222 establecimientos (ibid.). Asimismo, se produjo un
tsunami que se registré en las estaciones del SMN y las boyas DART (Deep-ocean Assessment and
Reporting of Tsunamis) en el océano Pacifico, con amplitudes de hasta 3.42 m en Puerto Chiapas,
1.89 m Salina Cruz, 1.37 m Huatulco y 1.62 m Acapulco y periodos de 25 — 55 min (SMN, 2017).
El maximo run-up fue de 3 m en Boca del Cielo (Tonala, Chiapas) y la maxima inundacién fue
de 290 m en Puerto Arista (Tonald, Chiapas) (Ramirez-Herrera et al., 2018); de igual manera,
la erosion fue evidente en la costa de Chiapas, donde los depésitos del tsunami, principalmente

arena, alcanzaron hasta 32 cm de grosor a una distancia de 172 m (ibid.).
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Tabla 1.1: Valores de PGA registrados durante el sismo del 8 de septiembre de 2017 por la red de
movimientos fuertes del Instituto de Ingenieria de la UNAM.

Estaciones Distancia [km] PGA [gales]
NILT - Santiago Niltepec, Oaxaca 200 500
PANG - Puerto Angel, Oaxaca 270 228
TAJN — Tapachula, Chiapas 200 110

1.3. Tsunamis en México

En la Republica Mexicana se generan y registran tsunamis en las costas y el Golfo de México; sin
embargo, debido a la actividad tecténica, su produccion se focaliza en el Pacifico, especificamente
en la zona de subduccién mexicana. El monitoreo, deteccién y analisis es llevado a cabo por
el SMN, institucién que analiza las variaciones de marea en 22 estaciones ubicadas cerca de

ciudades costeras y puertos en ambas costas (Figura 1.3).

La base de datos histérica mundial de tsunamis reporta alrededor de 1600 tsunamis en el
océano Pacifico entre 1900 — 2018 (NGDC-WDS, 2020), de los cuales, al menos 14 han arribado
a costas mexicanas (Zavala-Hidalgo et al., 2020). Algunos fueron detectados y estudiados con
observaciones en campo en el catalogo generado por Sanchez et al., (1993) para el oeste de México,
que posteriormente actualizé el Centro Nacional de Prevencién de Desastres (CENAPRED),
generando un mapa con base en 16 tsunamis de origen lejano y 33 locales, para el periodo de
1992 —2015. Los tsunamis globales registrados a esa fecha, no superan los 3 m de altura de ola
(Farreras et al., 2007; Corona et al., 2012; Jaimes et al., 2016b; Zavala-Hidalgo et al., 2020). No
obstante, Zavala-Hidalgo et al., (2020) actualizaron el catalogo incorporando nuevos eventos
hasta 2020.

Asimismo, se han estudiado paleo-tsunamis a partir de documentos histéricos y evidencia geolégi-
ca, que revelan la ocurrencia de tsunamis desde 1985AC, en los estados de Guerrero, Jalisco y
Oaxaca (Ramirez-Herrera, 2011; Ramirez-Herrera et al., 2014, 2019), con al menos 60 eventos
tsunamigénicos reportados en los tltimos 250 afios (Sanchez et al., 1993; Geist, 2002; Jaimes et
al., 2016b; SMN, 2020) y amplitudes observadas en el campo lejano y cercano, que oscilan entre
los 0.3 y 5 m (Acosta et al., 1996; SMN, 2020). Informacién respaldada por los testimonios de los
pescadores de la laguna de Alotengo o Corralero, al sur de Pinotepa Real (actualmente Pinotepa

Nacional), quienes reportaron haber visto como “el mar se fue una legua” (Orozco, 2021).

El sismo tsunamigénico del 28 de marzo de 1787 ~ My,8.6 ocurrido a las 11 :00AM en la costa
del estado Oaxaca, conocido como San Sixto o de Nueva Espaiia, constituye el evento de mayor
magnitud en la ZSM. Las amplitudes se estiman entre 4 m y 18 m en Acapulco y Corralero, y al

menos de 2 m en lugares como Jamiltepec y Tehuantepec, concluyendo que estas son suficientes
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Figura 1.2: Sismicidad registrada en los estados de Michoacéan, Guerrero, Oaxaca y Chiapas
entre 1/1/1900 y 20/8/2020, acorde con el rango de profundidad de 0 — 50 km y magnitud. a) Se
resaltan con sombras de colores las areas de ruptura de sismos importantes, las brechas sismicas
y el mecanismo focal del terremoto de Tehuantepec My8.2 ocurrido el 8 de septiembre de 2017
(Kostoglodov et al., 1999; Nufiez-Cornu et al., 2008; SSN, 2017). b) Mapas de calor que muestran
la sismicidad por ano para el estado de Chiapas y Oaxaca, a partir del catdalogo extraido del
Servicio Sismolégico Nacional (SSN, 2022). Los triangulos verdes representan la ubicacion de
los puertos de la costa pacifica (Lazaro Cardenas - LC, Zihuatanejo - ZI, Acapulco - AC, Puerto
Angel - PA, Huatulco - HU, Salina Cruz - SC, Puerto Chiapas - PCH) y las flechas simbolizan la
subduccién entre la placa de Cocos y Norteamérica.

para causar un run-up de varios metros en lugares como Acapulco (Nufez-Cornd et al., 2008;
Suadrez et al., 2009; Ramirez-Herrera et al., 2020) y una posible inundacién de 4 a 6 km, la

cual se extendi6 alrededor de 500 km en la costa de los estados circundantes (Cruz et al., 1983;

9



CAPITULO 1. ANTECEDENTES

Nuinez-Cornu et al., 2008; Ramirez-Herrera et al., 2019; Zuiiiga et al., 2019). Datos como la
zona epicentral y la magnitud se determinaron con base en la proyeccién tierra adentro de las
amplitudes, de una serie de escenarios en los que se simulé el tsunami utilizando un modelo de

deslizamiento uniforme (Nunez-Cornu et al., 2008).

Algunos sismos que tienen observaciones de run-up y dafio generado, son los del 16 de noviembre
de 1925 en Zihuatanejo Mg7.0 (Guerrero), 03 de junio de 1932 en las costas de Colima-Jalisco
Mg8.2 y 09 de septiembre de 1995 en Colima Mg8 con olas de alrededor de 10 m de altura y
run-up entre 2 m y 5 m (Singh et al., 1985a; Sanchez et al., 1993; Courboulex et al., 1997). De
igual manera, el evento del 8 septiembre de 2017 M,8.2 ocurrido en el Itsmo de Tehuantepec,

genero inundaciones que varian entre 1.5 y 172 m (Ramirez-Herrera et al., 2018).

Recientemente, el terremoto del 23 junio de 2020 en La Crucecita, Oaxaca My7.4, tuvo un
deslizamiento maximo de 3.4 m, una duracién de 5—-8 s y un tsunami modesto pero de larga
duracién con amplitudes entre 0.68 m y 0.71 m en Acapulco y Salina Cruz (SMN, 2020; Melgar et
al., 2021; Wen et al., 2021). Su mecanismo focal sugiere que el evento tuvo un fallamiento inverso

a lo largo de la interfaz entre las placas de Cocos y Norteamérica (Melgar et al., 2021).

1.3.1. Peligro tsunamigénico en México

Empero las amplitudes y magnitudes de los sismos tsunamigénicos producidos en la ZSM tienen
valores pequenos con relacion a otras zonas de subducciéon del mundo (e.g., Japon o Chile), suele
subestimarse el nivel de impacto en ciudades costeras y continentales. Igualmente, se acostumbra
a pasar por alto que se tiene un periodo de observacion e instrumentacién corto en términos de
escalas geoldgicas, con el que se han analizado una cantidad reducida de eventos en una zona de
subduccién con actividad sismotecténica variada. Lo cual invita a revaluar los estudios de peligro
por tsunami periédicamente, incorporando métodos de simulacién de vanguardia y nuevas bases
de datos, evitando asi una posible subestimacién en la amplitud del tsunami, esencial para los

estudios del campo cercano.

A pesar que las observaciones de marea a lo largo de la ZSM reportan un valor de amplitud
méaxima de 3 m (Farreras et al., 2007), lo que podria sugerir que solo se producen tsunamis
pequernios o moderados, esto podria tener un significado equivocado y mal entenderse, ya que
se tiene un periodo corto de instrumentacién mareografica y sismolégica, con apenas 69 y
111 afios, respectivamente. La red mareografica nacional perteneciente al SMN comenzé su
operacién en 1952 y ha reportado un rango de amplitudes entre 0.1 <7 < 2.5 m debidas a sismos
tsunamigénicos, en las que se encuentran mediciones de algunos de los globales (e.g., Maule
en 2010, Tohoku en 2011) y locales (e.g., Colima en 1995). Este tltimo generado en las costas
de Colima y Jalisco, es el mejor documentado en la ZSM, ya que generé danos en la ciudad de

Manzanillo, Colima y lugares circundantes a los dos estados, con olas entre 2 y 5 m (Garcia et al.,
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1.3. TSUNAMIS EN MEXICO
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Figura 1.3: Panorama tecténico de la costa. Los tridngulos representan la ubicacién de los puertos
de altura y cabotaje, en el Pacifico. Las lineas rojas y azules denotan la zona de recepcién de
tsunamis de origen lejano y cercano con alturas aproximadas de 10 m y 3 m, respectivamente.
Los circulos con diferentes tamarios y colores representan las magnitudes y run-up de sismos
tsunamigénicos extraidos de los catdlogos (Farreras et al., 2007; Salvador, 2013; Zavala-Hidalgo
et al., 2020).

1997; Mendoza et al., 1999), asi como también testimonios que describian la inundacién (Ortiz et
al., 2000), reportando el maximo run-up en las zonas del Valle de Tenacatita en los pueblos de La

Manzanilla y Boca de Iguanas (Trejo-Gémez et al., 2015).

Los sismos mencionados, nos llevan a reevaluar la importancia de mejores estudios de peligro
por tsunami, asi como también revelan la dificultad de llevarlos a cabo. Pues existe una escasez
generalizada de parametros de la fuente sismica, danos generados, amplitudes de onda y de
inundacién, los cuales son esenciales en la generacién de escenarios de tsunamis para los estudios
de peligro, ya que permiten caracterizar la variabilidad del ambiente sismotecténico, asi como los
efectos del tsunami. Afortunadamente, la simulacién numérica se pueden eludir parte de estos
inconvenientes, incluyendo caracteristicas fisicas y geométricas recabadas a partir de documentos
histéricos y anédlisis de sedimentos (e.g., Castillo-Aja et al., 2017). La simulacién se ha convertido
en la herramienta primaria para establecer enlaces entre los parametros de la fuente, métricas

de intensidad y procesos de validacion (Grezio et al., 2017).
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CAPITULO 1. ANTECEDENTES

La amplitud de onda del tsunami -parametro principal para la generacién de cualquier anélisis de
peligro- es fuertemente dependiente de la complejidad de la ruptura en el campo cercano (Geist,
1998; Li et al., 2016; Goda et al., 2018). No obstante, las fuentes tradicionalmente son representa-
das con parches con deslizamiento uniforme y posteriormente el desplazamiento vertical del piso
oceanico es impuesto como la altura de onda inicial. Sin embargo, los desplazamientos estaticos
calculados usando esta aproximacion, generan una subestimacion sistematica de la amplitud de
la onda (Li et al., 2016; Melgar et al., 2019) por lo tanto, incluir un proceso de ruptura variable
constituye un proceso fisico mas realista en la simulacién numérica de tsunamis, por consiguiente
se espera que conduzca a una mejor evaluacién del peligro por tsunami (ver e.g., Davies et al.,
2015; Mori et al., 2017; Melgar et al., 2019).

Los estudios de peligro por sismos tsunamigénicos en México se han ido reevaluando. En un
principio, se realizaron con un enfoque determinista y observaciones disponibles a la fecha (e.g.,
Farreras et al., 2007; Nunez-Cornu et al., 2008; Salvador, 2013), dando a conocer un umbral
de amplitud uniforme para la seccién norte (receptora de tsunamis lejanos) y sur (receptora de
tsunamis cercanos, ver Figura 1.3), empleando consideraciones probabilistas similares a las de
estudios de peligro sismico, modelando el tsunami con escenarios de deslizamiento uniforme y
utilizando parametros tecténicos como la velocidad de convergencia de las placas para un periodo
de retorno de entre 100 y 1000 afios (Corona et al., 2012; Jaimes et al., 2016b; Huerta et al., 2017),
generando curvas de probabilidad de excedencia e inundacion comparada con la maxima amplitud
medida, o inferida de catdlogos histéricos (Geist, 1998; Geist et al., 2006). No obstante, Jaimes et
al., (2016a) propusieron un método de analisis probabilista de riesgo por sismos tsunamigénicos
para la bahia de Acapulco, empleando un conjunto eventos estocasticos e histéricos, mutuamente
exclusivos, con los cuales describieron la distribucién espacial, la frecuencia anual de ocurrencia
y la aleatoriedad de las métricas de intensidad del tsunami, obteniendo curvas de perdidas y
una interpretacion del riesgo en términos anuales promedio. De igual manera, Huerta et al.,
(2019) generaron modelos de sismos y tsunamis para la estimacion del peligro y su evaluacion
simultanea en Latinoamérica y el Caribe, implementando modelos de estimacion de pérdidas
con la finalidad de proporcionar informacién técnica para el analisis del riesgo, a través de un
sistema que realizé estimaciones de riesgo en bienes asegurados. Por iltimo, Ordaz et al., (2019)
desarrollaron un método que consideré la pérdida simultanea por terremotos y tsunamis de
manera probabilistica, aplicado en la bahia de Acapulco, México, y la ciudad del Callao, Per.
Los resultados mostraron caracteristicas de escalabilidad y la posibilidad de expandirse a otros
peligros, no obstante, destacaron la dificultad de incorporar el analisis probabilistico de peligro

por tsunami en sus estudios, dada la variedad metodologias que se tienen.

Avances en las metodologias de estimacion probabilistica del peligro por tsunami (PTHA, por sus
siglas en inglés) han sido implementadas alrededor del mundo (e.g., Davies et al., 2015; Li et

al., 2016; Davies et al., 2019), principalmente después de la ocurrencia de grandes terremotos,
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como los mencionados previamente (e.g., Michoacan en 1985 y Colima en 1995) (Park et al., 2016).
Tipicamente, el PTHA es llevado a cabo con un conjunto de posibles escenarios que se proponen
a partir de un catdlogo sismico, donde se incluyen terremotos histéricos e instrumentados, su
objetivo es estimar la probabilidad de excedencia de algin parametro de intensidad de interés,
tal como la amplitud, la velocidad de flujo y la inundacién, utilizando ya sea métodos numéricos
de simulacion o soluciones analiticas (ver e.g., Geist et al., 2006; Li et al., 2016; Grezio et al.,
2017; Davies et al., 2019). Posterior a los célculos, se consideran las fuentes de incertidumbre
aleatoria y epistémica (e.g., Annaka et al., 2007; Horspool et al., 2014; Cienfuegos et al., 2018;
Sepulveda et al., 2019). La primera es inherente a los fenémenos fisicos y es dificil de reducir,
la segunda puede ser reducida agrupando diferentes bases de datos de terremotos y modelando
caracteristicas del tsunami con el conocimiento actual de los procesos fisicos de ruptura de los
grandes terremotos, incluida en la generacién y propagacién del tsunami (Salazar-Monroy et al.,
2021a). Algunos de los esfuerzos significativos del PTHA proponen caracteristicas de la fuente
de terremotos, que se creen plausibles para una region determinada, asimismo cuantificar la
incertidumbre asociada con la variabilidad de la ruptura del terremoto y procesos de inundacién
(e.g., Burbidge et al., 2008).

1.4. Analisis de peligro por tsunami

El estudio de fenémenos naturales basado en modelos matematicos resulta de gran importancia
en la actualidad, ya que permite calcular parametros fisicos y proponer escenarios que se utilizan
como herramienta de prediccién. Para el caso del tsunami, los estudios de peligro se pueden llevar

a cabo siguiendo enfoques:

= Deterministas. Se estudian terremotos pasados u ocurridos en zonas con caracteristicas
sismotecténicas similares, de los cuales se consideran un nimero reducido de eventos con
magnitud y periodo de retorno de interés. Este enfoque tiene en cuenta solo los eventos que
intuitivamente generaran el mayor impacto; sin embargo, provee una evaluaciéon sesgada

del peligro en zonas con actividad sismica intensa y diversa.

= Probabilistas. Consideran una gama de terremotos plausibles con un rango de magnitudes
determinado, para los cuales se estima la probabilidad de excedencia de una métrica de
intensidad (e.g., maxima amplitud del tsunami en la linea de costa, inundacién, tiempos de
arribo o velocidad de flujo), asociada a un periodo de retorno que depende del objetivo del
estudio. Este enfoque provee una evaluacién més completa y realista del potencial impacto
del tsunami con respecto al determinista; sin embargo, tiene limitantes asociados con la

demanda computacional y la necesidad de bases de datos.
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= Hibridos. Se basa en un periodo de retorno especifico, para el cual se llevan a cabo
simulaciones de diferentes fuentes, que pueden generar el mayor dafo, para estas se

calculan sus efectos con simulaciones y funciones de probabilidad.

El PTHA es la adaptacion para tsunamis del andlisis probabilista de peligro sismico (PSHA,
por sus siglas en inglés), propuesto por Esteva (1967) y Cornell (1968). Este método ha tomado
relevancia después de las catastrofes generadas por los tsunamis de Sumatra en 2004, Chile en
2010 y Japén en 2011, cuyos procesos de ruptura complejos y desastrosos tsunamis, han generado
preguntas diversas sobre su heterogeneidad y probabilidad de ocurrencia en zonas de subduccién

activas, a pesar de los avances en los estudios del ciclo sismico actuales.

Estudios pioneros en PTHA estimaron la probabilidad de excedencia para un umbral en un
sitio dado, combinando modelos hidrodindmicos y sismolégicos simples (e.g., Rikitake et al.,
1988). Posteriormente, Geist et al., (2006) ampliaron la visién del PTHA, aumentando el poder
computacional en su implementacién, para ello utilizaron la frecuencia de ocurrencia de los
terremotos (i.e., ley Guttemberg-Richter) y sus caracteristicas, con simulaciones Monte-Carlo
con una distribucion aleatoria en la localizacion hipocentral y del deslizamiento. Los autores
obtuvieron una curva de probabilidad de excedencia para un rango de amplitudes, en la zona de
subduccion de Cascadia (ver Figura 1.4) y mostraron la factibilidad de su propuesta mediante

una validacién utilizando datos de la bahia de Acapulco, México.

Asimismo, Gonzalez et al., (2009) estimaron el peligro por inundacién en Seaside, Oregén,
EUA, combinando simulaciones de inundacién con conceptos probabilistas. En su investigacién
utilizaron el software MOST (Method of Splitting Tsunami, Titov et al., 1997) con un sistema de
mallas anidadas y un nimero reducido de terremotos, que se creen dominan el peligro en esa
region. Por otra parte, Lorito et al., (2015) analizaron la viabilidad de los mapas de inundacién
para la regién del Mediterraneo, con estrategias que reducen el nimero de simulaciones y
optimizan la estimacién del peligro. Recientemente, Gibbons et al., (2020), utilizando cémputo de
alto rendimiento (HPC, por sus siglas en inglés) y GPUs (Graphic Processing Units), optimizaron
el modelo de aguas someras para el cédlculo de la inundacién utilizando el software Tsunami-
HySEA y un banco de fuentes sismogénicas en el Mediterraneo, obteniendo una evaluacién local

mas detallada que la regional en las ciudades de Catania y Sicilia, Italia.

Igualmente, los estudios de la fuente sismica, modelos geofisicos (e.g., estructura cortical de
velocidades, cinematica de placas, regionalizacién sismica, etc.), bases de datos actuales (e.g.,
catalogos sismicos) y cémputo, han generado un avance importante en los estudios de peligro por
tsunami, pues permiten incluir modelos de deslizamiento heterogéneos y leyes de escalamiento
acorde a la dindmica de la zona subduccién (e.g., Stirling et al., 2001; Okal et al., 2004; Geist et
al., 2006; Thio et al., 2007; Burbidge et al., 2008; Lgvholt et al., 2012; Sgrensen et al., 2012; Goda
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Figura 1.4: Observaciones mayores que 1 m de run-up generado por tsunamis en el campo
lejano a lo largo de la costa del Pacifico continental. a) Los circulos se encuentran escalados
por la magnitud del run-up y su color esta acorde a la regién de la fuente. Dos histogramas
diferentes muestran la frecuencia de ocurrencia de tsunamis en el campo lejano, en ambos casos
las frecuencias son calculadas usando contenedores de ~ 100 km. Las diferencias entre los dos
graficos muestra que los contenedores estan desfasados uniformemente por 25 km lo que evidencia
los efectos de localizacion. Las frecuencias mostradas fueron calculadas con un método Monte
Carlo para intervalos abiertos o para todo el periodo de observacién (~ 150 afios). b) Ejemplos
de calculos probabilistas utilizando los rangos mostrados en la sub-Figura a), mostrando la
probabilidad anual generada por tsunamis del campo lejano con run-up de +1 m (modificado de
Geist et al., 2006).

et al., 2014; LeVeque et al., 2016; Park et al., 2016; Grezio et al., 2017; Davies et al., 2018).

Se han explorado otros aspectos, como la incertidumbre y la precision de las métricas de intensidad
que se reportan en estudios de PTHA (Sepilveda et al., 2017), atribuidas a la fuente sismica,
el método numérico empleado en la simulacién y el parametro de intensidad deseado. Como
se ha mencionado, hay dos tipos de incertidumbres, una inherente a lo que se desconoce del
fenémeno y que no es posible de cuantificar a través de las bases de datos o métodos de simulaciéon
(epistémica) y la otra ligada a la ocurrencia y sus efectos (aleatoria). Estas se tratan de minimizar
a través de criterios cualitativos (e.g., juicio de un analista experto o documentos histéricos) o
herramientas de decisién (e.g., arboles légicos, logic trees), donde se relacionan los rangos de

observacion y las caracteristicas de eventos pasados.

Un método empleado con frecuencia en la elaboracién de mapas probabilistas es el del arbol
l6gico, que permite generar escenarios apegados a las condiciones sismotectonicas de una zona.
En el método se ponderan las caracteristicas mas importantes del sismo y del tsunami, tales
como: la velocidad de convergencia de las placas, las relaciones de escalamiento, la magnitud, la

tasa de recurrencia, el deslizamiento acumulado, la altura de ola, la inundacién, entre otras mas,
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mostrando los rangos caracteristicos de cada parametro y su probabilidad. Lo anterior permite
integrar ambas incertidumbres en los escenarios propuestos y reducir la carga computacional
(ver e.g., Annaka et al., 2007 y Figura 1.5), sin sobre representar la variabilidad de fuentes y sub-
muestreando el espacio de parametros de la fuente del terremoto, que se asocian con el impacto del
tsunami en la linea de costa. Empero, los arboles légicos suelen emplearse en zonas con catalogos
sismicos de periodos largos (de mas de 100 anos) y volumen de observaciones/instrumentos
considerable, ya que su implementacion en zonas con limitantes en alguna de estas caracteristicas

conllevaria un sesgo en su estimacion.

a) Combinacion Distribucion Intervalo de  Estimacion Casos de
* de fuentes de magnitud recurrencia de la altura analisis del
tsunamigénicas del tsunami peligro
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Figura 1.5: Esquema de arbol 16gico planteado para estudios de peligro tsunamigénico probabilista.
a) Ejemplo de arbol 16gico con cinco categorias establecidas y pesos correspondientes por cada
rama. b) Funcion de densidad de probabilidad asociada para la amplitud del tsunami, acorde a
su altura promedio (H,) y maxima (H) (modificado de Annaka et al., 2007). ¢) Ejemplo de arbol
logico planteado por Levin et al., (2009) para la zona de subduccién de Japdn.

El método de estimacién probabilista de peligro por tsunami se puede resumir en una serie de

procesos, que se explican en las siguientes secciones.
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1.4.1. Generacion de catalogos sintéticos

Con base en un catalogo sismico que contenga eventos instrumentados y paleo-sismolégicos (de
preferencia), se infieren las tasas de recurrencia de un evento de magnitud determinada, lo cual
es posible llevar a cabo a partir de la relacién de magnitud-frecuencia o ley Gutenberg-Richter,
propuesta por Ishimoto e Iida en 1939 (para el oriente) y por Gutenberg y Richter en 1944 (para el
occidente). Las expresiones propuestas por los autores mencionados, describen matematicamente
el comportamiento de una zona sismica, a partir del nimero de sismos por intervalo de magnitud,

expresado como

(1.1) Log;o N(M)=a-bM 0 N(M)=104"%M,

siendo M la magnitud, N el nimero de sismos por afio, a la tasa de productividad sismica (i.e.,
numero de eventos en escala logaritmica para M = 0) y b una constante que indica la abundancia
relativa de terremotos grandes con relacién a los pequetios. El parametro b depende tanto del
volumen de eventos, como de la ventana de tiempo considerada para su calculo (Kramer et
al., 2004) y se encuentra en el intervalo [0.8 — 1.1]. El rango de terremotos con magnitudes
importantes, i.e., que pueden llegar a medirse o generar dano en estructuras, se encuentra
exponencialmente distribuido y delimitado por un valor minimo y un valor maximo (mg 0 mpin
Y Mmay). La tasa de excedencia anual, tomando en cuenta los limites de magnitud, puede ser

escrita de acuerdo con McGuire et al., (1990) como

el=Bm=-mo)] _ o[~B(mmax—mo)]

(1.2) Am =V 1 — el -BMmax—mo)]

mo=m=<Mmpax,

donde a =2.303a y f=2.303b y v =e*P"0 cuya funcién de distribucién acumulada (Fy;) y
densidad probabilidad (fjs) estan definidas como

1 — e[_ﬁ(m_mo)]
(1.3) Fy(m)=P[M <mlmo=m < mpqxl =

1 — e[=BMmmax—mo)] y

ﬁe[—ﬁ(m—mo)]

d
(1.4) fu(m) = g Fu (m) = 50—y

Las funciones anteriores son de gran importancia, pues rigen la distribucién que tienen los

eventos del catdlogo por cada zona sismogénica limitada al rango de magnitudes m i, ¥ M max-
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Dada la compleja interaccién que pueden tener las propiedades fisicas en la generaciéon de un
solo sismo, una pregunta recurrente y bastante debatible, que atafie al PTHA, reside en la
cantidad de eventos que se deben considerar (N). El niimero estd limitado por los requerimientos
computacionales y la resolucién de las bases de datos. Algunas de las aproximaciones que se

emplean en su calculo son:

= Analisis de convergencia. Se calcula el coeficiente de variacién o probabilidad de ex-
cedencia de la amplitud (1) por rango de magnitud (AM) y zona de interés. Se considera
que se tiene un numero de eventos que contemplan la variabilidad del sistema (i.e., 7, ¥
Nmax, Ver Melgar et al., 2019; Mulia et al., 2020; Williamson et al., 2020), cuando este se

estabiliza o aplana (ver Figura 1.6).

= Reproducir la tasa de ocurrencia anual. Partiendo de la ley de recurrencia (ver Ecua-
cién (1.2)) y los parametros de regionalizacion, se calcula el namero de sismos que la

describen partiendo de la frecuencia de ocurrencia anual (e.g., Jaimes et al., 2016b).

1.4.1.1. Formulaciones alternativas de la sismicidad

La prediccion de terremotos ha demostrado ser un proceso complejo y desafiante, ya que se
requiere de una especificacion detallada de las caracteristicas de la sismicidad y su distribucién
espacio temporal, la cual permita inferir la frecuencia de ocurrencia de un terremoto para una
magnitud determinada. Sin embargo, las observaciones muestran que los terremotos no pueden
tratarse como eventos aleatorios independientes, porque su ocurrencia se caracteriza por patrones
de largo y corto plazo, donde la suposicién de un proceso de tipo Poisson podria fallar (Scholz,

2019), pues implicaria que la sismicidad en un intervalo de tiempo es independiente de la previa.

Por lo anterior, modelos alternativos a la relacién Gutenberg-Richter han sido propuestos analizan-
do la sismicidad local, sugiriendo que las fallas individuales generan repetidamente terremotos de
tamarfio similar, denominados como terremotos caracteristicos (Youngs et al., 1985; Rosenblueth,
1988). Dicho modelo, que implicitamente considera una redistribucién local de los esfuerzos, se
ha utilizado en conjunto con la relacion truncada de Gutenberg-Richter, pues el primero produce
tasas de excedencia mas bajas en magnitudes pequenas y el segundo més altas en magnitudes
cercanas a la magnitud caracteristica (ver e.g., Jaimes et al., 2016b; Ordaz et al., 2019). El modelo

de temblor caracteristico se puede expresar como

N — oM oM
(1.5) MM;) /loq)( u_%) @(MO—%),
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Figura 1.6: Calculo del nimero de escenarios por rango de magnitud con base en la estabilizacion
del coeficiente de variacion y probabilidad de excedencia para a) el margen oriental del mar
de Japon (Mulia et al., 2020), b) la zona de subduccién de Cascadia (Melgar et al., 2019) y ¢)
Crescent City, California (Williamson et al., 2020).

donde @ es la funcién de distribucién acumulada de eventos, EM el valor esperado de la magnitud
caracteristica, o/ la desviacién estandar de la magnitud, My magnitud minima, M, la magnitud

maxima y M; la i-ésima magnitud dentro My y M,,.

Modelos no Poissonianos

Contemplando las observaciones disponibles y el conocimiento de los procesos fisicos que sub-
yacen a un terremoto, se han propuesto modelos estadisticos de sismicidad adicionales a los
Poissonianos. Algunos modelos sugeridos explican la recurrencia cuasi-periédica de eventos,
consecuencia del rebote eldstico, la secuencia de terremotos repetitivos, la distribucién de réplicas
y la transferencia de esfuerzo en fallas cercanas, mientras que otros describen secuencias de
liberacién de energia que dependen del tiempo y el tamafio (Anagnos et al., 1988). Si bien esos
modelos de renovacion (e.g., Brownian Passage Time y las cadenas de Markov) dan cuenta de cier-
ta variabilidad intrinseca de la fuente, descuidan la dependencia con el margen de esfuerzos y la

interaccién entre terremotos (Zoller et al., 2007). Las hipétesis son validas aunque no contemplan
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una evolucion de la sismicidad a largo plazo (Kuehn et al., 2008), aspecto critico en los eventos de

gran magnitud dada la limitante de observaciones (Parsons, 2005).

1.4.2. Modelos estocasticos de deslizamiento

El proceso de ruptura de un terremoto es posible de entender y visualizar a través de un modelo
de falla finita, en el que se muestra la génesis, variaciéon y evolucién del deslizamiento en una
serie de sub-fallas. El modelo de falla finita puede obtenerse solucionando un problema inverso,
frecuentemente sobre-determinado (i.e., multiples modelos se ajustan a las observaciones), el
cual se valida con criterios tecténicos o geofisicos que respaldan las caracteristicas del campo de
desplazamientos (e.g., mediciones de desplazamiento, velocidad, aceleracién, marea y geodésicas).
Los modelos constituyen una fuente de informacién sismolégica complementaria a la magnitud
(importante para la emisién de alerta temprana por tsunami) y son de gran utilidad en los

calculos de deformacion.

La generacion de modelos de deslizamiento representa un reto importante en los estudios de
peligro por tsunami, dada la incertidumbre que hay en la predicciéon de los parametros de la
fuente sismica de eventos futuros, la no uniformidad del deslizamiento en el plano de falla y la
alta influencia de los rasgos estructurales en la simulacién de los proceso de ruptura. Una opcién
de abordar el problema puede ser a través de modelos estocéasticos, donde pocos parametros son
suficientes para explicar la complejidad de la distribucién espacial del deslizamiento; brindando
una aproximacién mas realista al fenémeno, pues consideran la fluctuacién aleatoria de la de-
formacion, la variacion de la distribucién del deslizamiento en el plano de falla y su orientacién
(Somerville et al., 1999; Mai et al., 2002). Emplear este tipo de modelos permite una evaluacion
maés completa del peligro, pues incluye multiples configuraciones de parametros de la fuente
sismica, caracteristicas geométricas y fisicas de la zona de estudio, reproduciendo el comporta-
miento de la zona de subduccién y capturando casos extremos y leves tanto de terremotos como
de tsunamis (Goda et al., 2016).

No obstante, diversos estudios de interés sismolégico han explorado la inclusién de modelos
de deslizamiento heterogéneo con aproximaciones estocasticas. Las investigaciones incluyen
desde simplificaciones en la distribucién y caracteristicas del plano de falla, asi como también
la inclusién de factores que influyen en su amplificaciéon somera (e.g., Geist, 2002; McCloskey
et al., 2007; Li et al., 2016); hasta modelos que consideran la complejidad en su distribucién,
variabilidad de las caracteristicas corticales con la profundidad (e.g., como la friccién) (LeVeque et
al., 2016; Grezio et al., 2017; Sepilveda et al., 2017; Scala et al., 2020), permitiendo una mejora
en las estimaciones de peligro, asi como también explorar posibles fuentes de incertidumbre
(Sepilveda et al., 2020).

Algunos de los trabajos pioneros en este aspecto y sus consideraciones se describen a continuacion:
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1 Somerville et al., (1999) desarrollaron un método para generar modelos de deslizamiento
partiendo de los parametros de la fuente de sismos con caracteristicas similares, cuantifi-
cando de manera determinista las dimensiones del plano de falla y de sus asperezas, asi
como también las propiedades del deslizamiento y su heterogeneidad en el dominio del

vector nimero de onda.

2 Mai et al., (2000) desarrollaron leyes de escalamiento considerando las dimensiones
efectivas de la falla, las cuales se derivaron de la auto-correlacién de las funciones de desli-
zamiento de un conjunto de modelos de falla finita de sismos con fallamiento inverso, normal
y de corrimiento lateral. Encontraron que los eventos inversos muestran un escalamiento
auto-similar, no obstante dicha relacién parece no seguirse en eventos de gran magnitud
con corrimiento lateral, donde el deslizamiento incrementa con la longitud de la falla a
pesar de la saturacion del ancho. Combinando sus datos con otras mediciones encontraron
evidencia de una relacién no-lineal entre el desplazamiento promedio y el largo de la falla,
en el cual el desplazamiento incrementa con la longitud a una tasa decreciente para eventos
grandes de corrimiento lateral. Esta observacion es consistente con el escalamiento ancho y
largo para modelos con caida de esfuerzos constantes, sin embargo sugiere que el ancho
sismogénico de la zona de fallamiento ejerce una fuerte influencia en el desplazamiento

para eventos de corrimiento lateral de gran magnitud.

3 Mai et al., (2002) establecieron como variables aleatorias, representadas por una funcién
de auto-correlacién tipo Von Karman (VK-ACEF, por sus siglas en inglés) el deslizamiento en
el plano de falla y la caida de esfuerzos. La VK-ACF est4 descrita por tres parametros (ver
Ecuacion (1.6)): el exponente de Hurst (H) que caracteriza la heterogeneidad espacial del
deslizamiento y las longitudes de correlacién a lo largo del rumbo (Ax) y del buzamiento
(Az). Las variables estan acompanadas de una desviacién estandar con relacién a los
valores de deslizamiento, que se establecen en el dominio del niimero de onda (x) o espacial
(LeVeque et al., 2016):

AA;
2 H+1?

(1+x2)

(1.7) Kk =1\/A%2+A%2.

4 Mai et al., (2005) utilizaron el cociente de la distribucién del deslizamiento y su maximo

(1.6) P(x) o

para definir las asperezas en el plano de falla (aspecto muy importante que afecta las
simulaciones en el campo cercano) y la localizacién del hipocentro. Lo anterior les permitié
entender la propagacion de la energia durante el proceso de ruptura, y establecer que este

método puede ser utilizado en el desarrollo de modelos de ruptura dinamica.
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5 Geist (1998) y Geist et al., (1999) estudiaron la relacién entre la altura de la ola del
tsunami y los parametros de la fuente y su variacién espacial. Dentro de los parametros
que analizaron esta el deslizamiento y su distribucién heterogénea. El deslizamiento
tiene un efecto dominante y escala con las dimensiones del plano de falla en sismos de
subduccién someros, comparando el desplazamiento en superficie generado por modelos de
deslizamiento uniforme y heterogéneo. Los autores concluyeron que los modelos uniformes

subestiman los perfiles de altura de ola.

6 Goda et al., (2014) y Goda et al., (2016) llevaron a cabo un analisis de sensibilidad
para el terremoto de Tohoku de 2011 a partir del enfoque modificado de Mai et al., (2002),
en el que se incluy6 un espaciamiento més grande de las sub-fallas, una transformacién
no lineal de la distribucién del deslizamiento y diferentes modelos de fuente. Lo anterior
permitié capturar las caracteristicas principales de los modelos obtenidos a partir de la
inversion de la fuente de terremotos, y resalté la heterogeneidad del deslizamiento como la
mayor fuente de incertidumbre en la predicciéon del riesgo tsunamigénico para terremotos
de gran magnitud. Asimismo, propusieron leyes de escalamiento analizando 226 modelos
de falla finita, las cuales se distinguieron en tsunamigénicas y no tsunamigénicas. Las
comparaciones con modelos existentes indicaron que las relaciones de escalamiento que
se propusieron son similares a las existentes para terremotos con magnitudes hasta 8.0,
mientras que en los eventos de mayor magnitud, el ancho de la sub-falla y los parametros

complementarios difieren significativamente.

7 LeVeque et al., (2016) generaron modelos con sub-fallas no rectangulares y curvas para
la zona de subducciéon de Cascadia, utilizando una expansién de Karhunen—Loeéve (K-L)
para generar un campo aleatorio Gausiano, en la que el deslizamiento de cada subfalla
(S;), tiene una distribucién normal con una media /; y varianza CU una distribucién
normal conjunta con media 1 y una matriz de covarianza C. Sin embargo, un potencial
problema de esta representacion esta en los valores muy grandes de la varianza, donde
es posible obtener deslizamientos negativos en algunas sub-fallas, atribuido al valor del
vector de deslizamiento (1) constante (e.g., 90° para sismos de subduccién inversos) lo cual

fisicamente corresponderia con sub-fallas que se deslizan en direccién equivocada.

8 Melgar et al., (2016) generaron escenarios sintéticos de terremotos plausibles para la
zona de subduccion de Cascadia (ver Figura 1.7) y estudiaron un posible mecanismo de
validacién comparando los desplazamientos pico con ecuaciones del movimiento del terreno.

Dado que este fue el método que se utilizé en el Capitulo 4, se explican los detalles.

Cada escenario parte de una magnitud objetivo -en escala de momento sismico My,- para la
que se generan los parametros complementarios, i.e., las dimensiones del plano de falla,

deslizamiento maximo y promedio y momento sismico, la generacion de los parametros se
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utilizan las relaciones de escalamiento de Blaser et al., (2010) para sismos de subduccién

estas son:

LogyoL ~ AN (~2.37+0.57My 7.4, 02),

(1.8) 5
Log1oW ~ A(~1.86+0.46M, 7.4, 02)),

siendo L y W la longitud y el ancho del plano de falla, y ow y o7, las desviaciones estandar
asociadas. La variabilidad en estos parametros se considera con la desviacién estandar y
una funcién de probabilidad tipo log-normal con nimeros aleatorios. Posteriormente, del
conjunto de sub-fallas preestablecido se selecciona una aleatoriamente como epicentro,
partiendo de una funcién de probabilidad uniforme. El valor del deslizamiento promedio
se calcula de la distribucién espacial en el plano de falla y la variacién con el momento
sismico. Si la caida de esfuerzos permanece constante, el momento sismico se incrementa
proporcionalmente a lo largo y ancho. El valor del deslizamiento de cada sub-falla se
determina a través de una longitud de correlacion con las dimensiones de la fuente. Si
el hipocentro se sitia cerca de los bordes, se extiende el dominio, ya sea a lo largo del
rumbo o del buzamiento, tras determinar el conjunto de sub-fallas que seran partes del
escenario. Finalmente, se define la estadistica detras del deslizamiento, suponiendo que
el deslizamiento en cada subfalla esta normalmente distribuido con una media yz y una

desviacién estandar g. Asi, el vector de deslizamiento (s) se puede definir como

(1.9) s~N(u,C),

donde la media del vector, p, tiene un deslizamiento uniforme acorde al momento sismico
My), C es la matriz de covarianza, que esta en funcion de o, para cada sub-falla, nominal-
mente definida como una fraccién entre 0.5 y 1.0 del promedio del deslizamiento (Graves et

al., 2010) y la correlacién C;; entre la i-ésima y j-ésima subfalla, por lo tanto

(1.10) Ci;;=0,0;Cij.

Asi la funcién de correlacion inter-falla controla la estadistica espacial del deslizamiento,
la cual puede tener muchas formas funcionales (Mai et al., 2002). No obstante, estudios
han mostrado que las funciones de correlacién tipo Von-Karman describen muy bien los
patrones de deslizamiento observados y es una buena eleccién para la modelacién del campo
de desplazamiento (Graves et al., 2010). La correlacién entre la i-ésima y j-ésima subfalla

se puede expresar como
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Gy(rij)
1.11 Cij(rij)= ,
( ) J(r J) GO(rij)
donde
(1.12) Gu(rip)=riku(ri),

siendo k£ la funcién de Bessel modificada de segundo orden, H el exponente de Hurst
(fijado en 0.75) y r;; la longitud entre la i-ésima y j-ésima subfalla a lo largo del rumbo ()

y del buzamiento (r4), definida por:

2 2
r r
(1.13) rij=\=+-2%,
as Qg

donde a;s y a4 son las longitudes de correlacién a lo largo del rumbo y el buzamiento.

Los valores de las longitudes de correlacién determinan el tamafo predominante de las
asperezas en el modelo de deslizamiento y escalan con la longitud L.sr y el ancho efectivo

Werr, de la siguiente manera

=2.0+1L,/r,
(1.14) & 3 eff
aqg=10+ gWeff-

Una vez calculadas las longitudes de correlacién, la matriz de covarianza C (de dimensiones
N x N) se constituye usando las ecuaciones (1.9) a (1.14), donde N es el nimero de sub-

fallas seleccionadas que satisfacen el largo y el ancho de la Ecuacién (1.8).

Dado los eigenvalores A, y eigenvectores vy de la matriz de covarianza (/3; , la expansion
de Karhunen-Loeve (K-L) establece que un campo aleatorio (en este caso el vector de

deslizamiento en cada subfalla, s) puede expresarse como la combinacién lineal

N
(1.15) s=p+ ) zpV/ v,
k=1

donde z;, son nimeros aleatorios normalmente distribuidos que se utilizan como pesos para

cada eigenmodo (v}), tal que

(1.16) zr ~ N0, 1),
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se puede obtener cualquier nimero de distribuciones de deslizamiento s, muestreadas a
partir de una funcién de densidad de probabilidad con la covarianza deseada C;; y las
estadisticas espaciales correctas definidas por el modelador, generando ntimeros aleatorios

y formando la combinacién lineal de los eigenmodos de la matriz de covarianza.

La aplicacion de la expansion K-L en estudios de PTHA, fue llevada a cabo por LeVeque et
al., (2016) demostrando que cuando los eigenvalores decaen rapidamente, sélo es necesario
utilizar algunas de las primeras decenas de modos para la modelacién de longitudes de
onda largas. Este hecho es relevante en el contexto del PTHA, ya que el objetivo es la
simulacion de la deformaciéon del fondo marino, no obstante para el modelado de rupturas
cinematicas, el interés se centra en la variabilidad de las longitudes de onda cortas sobre la
falla.

Una dificultad en esta formulacién son los valores positivos y negativos con respecto al
angulo de inclinacién definido en el modelo de deslizamiento. Para evitar lo anterior, se
utiliza una distribucién log-normal, la cual naturalmente producira valores estrictamente
positivos, a partir del deslizamiento promedio (u) y la matriz de covarianza previamente

construidas. Se puede decir que

g ¢,
(1.17) Cij = Log(—mm + 1) y
i
13

> = Log(u;) — %éi

De este modo, utilizando la nueva expansién K-L se obtiene el nuevo vector

1.
g _ . g
(1.18) u; = Log(u;) - §Cij.

Asimismo, la potencia producira entonces el deslizamiento distribuido log-normal

N
(1.19) s¥=pf+ ) zpy/AS0F,
k=1

donde /li y vi , que son los eigenvalores y eigenvectores de la covarianza en la Ecuacién

(1.17), respectivamente. Asi, el deslizamiento queda definido por

(1.20) s=e®9,

Teniendo en cuenta un numero de realizaciones de la expansiéon K-L, es posible que se
produzcan distribuciones de deslizamiento poco realistas, con valores muy altos de des-

lizamiento. Por lo tanto, el valor maximo del deslizamiento se fij6, teniendo en cuenta
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los parametros de la fuente conocidos de los terremotos de gran magnitud o de estudios
paleo-sismolégicos; los cuales se cree, reflejan la cantidad de deslizamiento acumulado en
uno o varios ciclos sismicos, de este modo si una realizaciéon particular de la expansién K-L

excede este umbral se descarta.

Posteriormente, una vez propuesto el patron de deslizamiento y siguiendo el método de
Graves et al., (2010), se generan los parametros cinematicos, para ello se selecciona una sub-
falla aleatoriamente como el hipocentro, y se determinan los tiempos de ruptura suponiendo

una distribucion de velocidad (V}.), de acuerdo con

0.56 x V5 ; d <10km

(1.21) V, =
0.80 x Vs ; d >15km,

siendo V; la velocidad de corte y d la profundidad del centroide de la sub-falla, alli hay
una transicién lineal de la velocidad entre los 10 y 15 km de profundidad. Esta reduccién
somera de la velocidad de ruptura es justificada con observaciones de terremotos de gran
magnitud y estudios de retroproyeccion (ver Lay et al., 2012). Posteriormente, los tiempos
de ruptura se calculan a partir de esta distribucion de velocidad y son perturbados de la
misma forma que proponen Graves et al., (2010), lo que permite que la propagacion sea
mas rapida donde el deslizamiento es mayor y lento donde es menor. El tiempo de ascenso
o rise time en cada subfalla T'; es escalado por la raiz cuadrada del deslizamiento total en

la subfalla, de la siguiente forma:

st}/2 ; d <10 km

(1.22) T;= )
' { ks}/2 ;d>15km

donde la constante % es elegida de forma que el promedio T'; sobre la falla T, es igual al

valor determinando empiricamente por Somerville et al., (1999)

(1.23) T, =4.308 x 1077 x M},

de este modo, las sub-fallas con mayor deslizamiento tardaran méas en romper (i.e., rise
time mayor). Por ultimo, el deslizamiento esta parametrizado por una funcién de tasa de
momento en este caso, partiendo de la propuesta de Graves et al., (2010) se utiliz6 la funciéon

de Dreger, definida como:

(1.24) §i() =t Ce T
siendo { = 0.2 y el rise time local de 4t.
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Figura 1.7: Escenarios generados con Fakequakes para la zona de subduccién de Cascadia. a)
Discretizacién de la zona de subduccion en sub-fallas triangulares utilizando el modelo Slabd 1.0,
los circulos amarillos denotan las estaciones sintéticas utilizadas en el proceso de validacion.
b) Modelos heterogéneos de deslizamiento cinematico, en los que se incluye el deslizamiento, el
tiempo de ascenso y el tiempo de ruptura en cada subfalla, para magnitudes objetivos de M, 8.78

y My

8.9. La estrella amarilla representa la ubicacién del epicentro (modificada de Melgar et al.,

2016).

9

10

Sepilveda et al., (2017) propusieron un enfoque estocdstico para modelar las incerti-
dumbres del terremoto en términos de su localizacion y distribuciéon del deslizamiento. El
deslizamiento fue modelado como un campo aleatorio dentro de un plano de falla rectan-
gular y contemplando propiedades estadisticas predefinidas. Con los modelos de falla se

mostré que:

a) La aproximacién estocdstica que desarrollaron es consistente con relacién a la mag-
nitud y las propiedades probabilisticas consideradas, siendo mas apegadas a las

observaciones que las simulaciones Monte Carlo.

b) Para el terremoto y tsunami de Iquique (Chile) M7.7 ocurrido en 2014, la onda guia
se encontré dentro del espacio muestral del tsunami, no obstante, en los arribos
posteriores se identificaron desajustes, lo que suguiere fuentes de incertidumbre

adicionales.

Scala et al., (2020) proponen un método que genera modelos de deslizamientos con apro-
ximacién estocdstica, los cuales tienen en el dominio del vector nimero de onda %2 un
decaimiento espectral k2, tipica para terremotos de subduccién con magnitud moderada y
grande. El método contempla la dependencia del acoplamiento y la profundidad a través de

una funcién de ponderacién, importante en la simulacién de uno o varios ciclos sismicos.
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Esta aproximacion tiene en cuenta la amplificacién somera del deslizamiento y previene
valores excesivamente altos del mismo, que puede observarse en otras propuestas. Este
método fue evaluado en el centro y oeste del mar Mediterraneo, encontrando que las proba-
bilidades de excedencia registradas tanto para alturas de ola como para inundaciones, estan
acorde a la dindmica de la zona, en comparacién con las curvas derivadas de distribuciones

de deslizamiento tradicionales.

1.4.3. Simulacién numérica

Este apartado comprende el céalculo de la deformacion del piso oceanico y la propagacion del
tsunami, haciendo uso de un método numérico que permite obtener las variables fisicas de interés

en la linea de costa y/o la inundacion, posteriormente se explican los tres procesos.

1.4.3.1. Generacion

La deformacién del piso ocednico generada por el sismo es un fenémeno complejo de analizar,
dado que las caracteristicas locales de la fuente sismica y la zona de estudio pueden influir en los
efectos posteriores; aunque simplificarlo constituye una aproximacion valida, se deben capturar
las propiedades fisicas mas relevantes (Todorovska et al., 1992). Tipicamente, el desplazamiento
en la superficie del piso ocednico y su evolucion son incluidos en el modelo hidrodinamico como
una condicién inicial. Aunque dicha aproximacién no es una representacion realista del fenémeno,

facilita su simulacion y simplifica el problema.

En la mayoria de modelos de tsunamis, la deformacion del piso ocednico es calculada por un
modelo estatico para un semi-espacio elastico (Okada, 1985). Basicamente, el proceso de ruptura
puede ser ignorado en la simulacién del terremoto, suponiendo este como instantaneo o que su

duracion es relativamente corta comparada con el periodo de las ondas del tsunami (~ 30 min).

Con respecto al proceso dinamico de un terremoto asociado con la simulacién del tsunami, las
caracteristicas temporales pueden ser definidas por el rise time y el tiempo de ruptura, las cuales
definen la duracién del deslizamiento y el tiempo en el que inicia la ruptura en cada punto de la

superficie de la falla, respectivamente.

No obstante, se han planteado estrategias de acople las cuales articulan la deformacién del piso
ocednico con la perturbacién de la superficie del agua (e.g., Todorovska et al., 1992; Dutykh et al.,
2006; Kakinuma et al., 2007; Saito et al., 2009; Lotto et al., 2015), asi como también estudios que
incluyen modelos de ruptura dindmica, que generan un mejor ajuste con las mediciones de marea
e inundacién, resaltando la importancia de su inclusién en la simulaciéon de tsunamis (e.g., Grilli
et al., 2012; Ulrich et al., 2019). Sin embargo, la necesidad computacional y de modelos geofisicos
en las condiciones iniciales en esta aproximacion (e.g., estado de esfuerzos y velocidades de ondas

de cuerpo) constituyen una limitante.
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Matematicamente, la generaciéon de un sismo se puede representar con una Ecuacién integral
en espacio y tiempo, que supone un proceso de ruptura local, en secciones o parches que rompen
progresivamente a lo largo del plano de falla. Las sub-fallas estan definidas por una serie de
parametros fisicos y tectonicos (e.g., hipocentro, mecanismo focal, deslizamiento acumulado,
rigidez, etc.) que simulan una dislocacién entre dos bloques (i.e., techo y de piso). Una de las
soluciones a este problema, es el modelo lineal de Okada (1985) con el que se calcula el campo
de desplazamientos y la deformacién superficial debido a una falla inclinada en un semi-espacio
elastico, para una fuente puntual y rectangular. Aunque previamente Masinha et al., (1970)
también propusieron su solucién; ambas se basan en la teoria de la dislocacién de Volterra para un
semi-espacio elastico y homogéneo. Sin embargo, difieren en la eleccién de la dislocacion, ya que
la solucién de Okada propone una extensién a fallas de traccion, asi como también la orientacion

del vector de Burger (magnitud y direccién del deslizamiento a lo largo de la dislocacion).

La solucién de Okada parte del sistema de coordenadas en el que u{ (x1,x2,x3;¢1,E9,83) es la
i-ésima componente del desplazamiento x1,x2,x3 dada la componente j de la fuerza puntual de
magnitud F en &1,E9,¢3. El campo de desplazamientos u; para un medio elastico que ocupa la

region z — x, paralelo a la direccion del rumbo se puede expresar como

(125) u{:u{A(xl,x27_x3)_u{A(xl,x2,x3)+u{B(xl;x27_x3)+x3ugc(x1’x2;_x3)’
donde:
~ F Oii R;R;
J _ J vy
uiA—% (2—(1)?4-(1 R3 ),
. _F @JrRiRjJrl—a 0ij  Ribjs—R;bi3(1-8;3) R.R; ])
iB_4nu R R3 a |R+Rs R(R+R3) R(R+R3)?)(1-6;3)(1-63)

3

D 3| 23 3 g

LC 4 R3

Ri6j3_Rj6i3+af [6ij RiRj])’

siendo J;; la delta de Kronecker, Ry =x1—¢&1, Ro =x2 — &2, R3=—x3 {3 y R? =R% +R§ +R§.

El primer término de la Ecuacién (1.25), constituye el tensor Somigliano, que representa el campo
de desplazamientos debido a una fuerza localizada en (¢1,¢2,{3) en un medio infinito. El segundo
término corresponde a la contribucién de la fuente a un punto dado localizado en (¢1,£2,—¢3);

B(E 1,¢9,é3)y u C(f 1,¢9,¢3) son términos dependientes de la profundidad. Cuando x3 es igual
a 0 en la Ecuacion (1.25), el primero, el segundo y el cuarto término desaparecen, quedando

Unicamente u{ B(E 1,¢2,0), lo cual reduce la Ecuacion del campo de desplazamientos en superficie
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debido a una fuerza puntual en un semi-espacio a

ul_L{ INCT S0 S N € 1 <Vl
1~ 47u R R3 A+u | R-¢3  R(R-&3)?
(1.26) { uj = ‘f;—u(xl—ﬁ)(xz—&){%—%m]g 53)2} ;
1 _ o
Ug = (xl_sl){—_a_mR(R ,53)}

u% 47.[#(361 51)(-”62_52){13l +IJR(R 53)2}

(1.27) {ul = L{R (xz «fz) bR

1 (xg—E9)% ]}
R-&  RER-&)2

2 _ F
Uz = gup(2 = 52){——3—mR<R eg)}

(1.28) 142 = %(xl_fl){_%+%wR(Rl— )}

en estas ecuaciones R = v/(x1 — £1)2 + (xg — €2)2 + (x3 — £3)2.

Con el objetivo de obtener el campo de desplazamiento debido a una dislocacién, se deben calcular
las derivadas con relacion a ¢, de la solucién de una fuerza puntual e introducirlas en la Ecuacion

de Volterra, la cual se puede expresar como

(1.29) L ff Au;i|A6 i 6u' 6u dz
. u; = — ui; ik + Vi .
TN S L o TS
Las derivadas con relacién a ¢, se pueden expresar como
u! u’ u! u’ u!
i iA 1A iB iC
5 (x1,%2,x3) = (x1,x9,—x3) — (x1,%2,%3) + (x1,x9,—x3) +x3 (x1, %2, —x3),
0, 0t o, 0, o,
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donde:
ou’ F R R;6:,+R:0; R,R:R
iA _ ko 19k JOik [219719)
(130) W—%((2—a)ﬁ6”+a R3 +3a R5 y
j
(1.81) auiB:L(_Riajk"‘Rj(sik_Rk(sij+3RiRij
0, Amu R3 R
+1—a 853 R%+ R, (2R +R3) 0ird)3—06x0i3(1-8,3)
a R3(R +R3)? W R(R+R3)
63.R%2+R;(2R +R3)
T (Ri0js =R j0is(1=0) =gz 55
R;8jr +R ;b 263, R? +R,(3R + R?)
+(1-08;3)1 -85 (—Z= 1y _R.R: ,
(1=-0i3)(1 =03 R(R +R3)? Y R3(R+Rs3)3
o', F 810i3—0i10:3 BRL(Ri8;5—R;8;3)
1.32 i€ _ T (1-96; (2— SR e e T ])
( ) 3%, 47Tu( i3)[2-a) e + 75
F 5ij 3RiRj
+m(1—26i3)(2_a) ((153k [ﬁ_ R5 ]
R;5i,+Ri6;, +Rp6;; BR;R:R;
+3a€3[ — ;B; <~ IR7J

1.4.3.2. Propagacion

El primer modelo teérico para la propagaciénd de un tsunami fue propuesto en 1895 por Korteweg
y De Vries (Ablowitz et al., 2009), quienes formularon un conjunto de EDPs no lineales, modelando
la conservacién de momento de un fluido Newtoniano incompresible en aguas someras, derivado de
las ecuaciones de Navier Stokes, mostrando la evolucién del frente de onda para una profundidad
uniforme (H) en aguas someras (Kundu, 2007), con base en la aproximacién de onda larga (i.e.,
A< H, donde A es la longitud de onda).

En los ultimos afios, gracias al avance del computo de alto rendimiento y los métodos numéricos,
han desarrollado una gran variedad de enfoques que permiten simular los tsunamis, utilizando
técnicas de discretizacion y refinamiento espacio-temporal de vanguardia, que permiten incluir
datos de alta resolucién e identificar el tipo de zona con el que el frente de onda interactia
(mojado y seco), siendo de gran utilidad en el cdlculo de amplitud y run-up del tsunami (e.g., Goto
et al., 1997; Titov et al., 1997; Kirby et al., 1998; Lynett et al., 2003; Shi et al., 2012).

En su propagacion a lo largo del océano, el tsunami tiene una trayectoria circular o eliptica y

una amplitud (1) que depende de la profundidad, lo cual permite hacer una diferenciacién con
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relacién a esta y la longitud de onda, entre aguas profundas (H > %) y aguas someras (H < %,

ver Figura 1.8).

Movimiento del

frente de onda Asomeramiento

_— | i T |

) Aguas profundas L Aguas intermedias a Aguas someras - Inundacién .
' D=Li2 " <D0 D<L/20 b '

nx,y,t)

Disminucion de la velocidad
Incremento de la amplitud

Figura 1.8: Tlustracién de la variacién de la amplitud y velocidad del frente de onda del tsunami
en su paso por aguas profundas, intermedias y someras (segmentos continuos), en esta D y LL
representan profundidad y la longitud de onda.

Concibiendo el movimiento del frente de onda como ideal (i.e., ausencia de friccién y efecto de

Coriolis) y teniendo como unica fuerza externa la gravedad, la Ecuacion de continuidad linealizada

se puede expresar como

(1.33) V2P =0,

donde @ es una funcién escalar que representa el potencial de velocidades, sujeta a las siguientes

condiciones de frontera

O,=n; enz=0,
(1.34) d,=(; enz=-h,
D, +gn=0 enz=0,

donde 7 es la elevacién de la superficie libre, ¢ la funcién de desplazamiento del piso ocednico y g
es la aceleracién debida a la gravedad.

Para su solucién se utilizan las transformadas de Fourier y Laplace (Ramadan et al., 2011), donde

la Ecuacién (1.33) y sus condiciones frontera (ver Ecuacién (1.34)) son transformadas al dominio

32



1.4. ANALISIS DE PELIGRO POR TSUNAMI

de la frecuencia y posteriormente al del vector nimero de onda k. De este modo, la solucién en

términos del potencial ® es

(1.35) D(k1,ka,2,5) = A(kq,ka,s) cosh(kz) + B(k1,ks,s) senh(kz),

siendo & = \/k% + k% . Las funciones A y B se obtienen reemplazando las condiciones de frontera e
iniciales (Ecuacién (1.34)) en la Ecuacién (1.35) se obtiene

gs((k1,k2,s)

1.36 Alk,kz,s) ==
(1.36) (r1.kes ) = = kh) [52 + gl tanh(kh)]

$30(k1,k2,s)

1.37 Blk1,ko,9) = ’
( ) ( 1, 278) kcosh(kh)[32+gktanh(kh)]

con las cuales finalmente se obtiene la solucién para @, expresada como

gs((k1,kg,s) s2

1.38 (k1 kg 2,8) = — h(kz) — ~— senh(kz)|,
( ) (k1,k9,2,s) cosh(kh) [52 + 7] cosh(kz) P senh(kz)

donde w = \/gk tanh(kh) es la frecuencia angular. Igualmente, considerando las condiciones de

frontera es posible conocer la elevacién en superficie 7;,

s2(k1,k2,s)

(159 Mk1:k2: )= R s + w07

considerando que w describe la relacion de dispersién de los tsunamis, pues relaciona la velocidad

de fase ¢ = ¥ y la velocidad de grupo U = wj,, que se pueden reescribir como:
k

(1.40) ¢= ,/%tanh(kh) ¥

(1.41) U=1 ( 2kh )

* senh(2kz)
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Ya que el comportamiento del tsunami en aguas profundas implica que A >>h y k = 27” ~0, las

velocidades de fase y grupo se reducen a

(1.42) c=+/gh,

Y en aguas someras a

(1.43) c=vgh+n).

Las ecuaciones (1.43) y (1.42) establecen la relacién de no-linealidad y dispersion, las cuales
pueden variar en términos de la profundidad. Por lo tanto, ondas individuales se propagaran con

diferentes velocidades haciendo complejo el patron de propagacion.

Igualmente, una aproximacion tedrica alternativa del comportamiento de un tsunami, consiste en
simplificarlo en un conjunto de ondas solitarias o pulsos auto-reforzados, no periédicos conocidos
como solitones, los cuales tienen dispersion eldstica y una envolvente constante durante su

viaje, inclusive después de chocar a velocidad constante. Su Ecuacién de movimiento es

(1.44) Ne+cn, =0,

donde ¢ = ¢(n,x,t) y n representan la velocidad y la variacion espacio-temporal de la elevacion,
suponiendo que c es constante, la Ecuacién (1.44) tiene una solucién exacta para la onda viajera,

por lo tanto

(1.45) Nx,t) = sech®(x — ct),

teniendo en cuenta solo la variacion de 7n(x,t), Korteweg y De Vries en 1895 derivaron una
Ecuacién similar a la anterior a partir de las ecuaciones de Boussinesq, que balancean la
dispersién y no linealidad de las ondas viajeras, mostrando el comportamiento caracteristico de

un solitén, esta es

—ct
(1.46) Nee.t) = 3sech? (\/ ad 20 )
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En el océano, un tsunami no cumple rigurosamente el equilibrio entre la dispersién y la no
linealidad, por lo que si la no linealidad domina en el solitén incidente, tiende a romperse del
lado delantero mientras en aguas profundas, las condiciones de dispersién en el solitén generan

ondas desde su parte trasera.

En general un tsunami puede propagarse a lo largo del océano como una gran cantidad de
solitones que posiblemente se originaron de la misma fuente (Tkalich, 2011). Por otra parte, es
importante tener en cuenta que las ondas en el océano tienen diversos origenes (e.g., gravedad,
terremotos, viento, explosiones, capilaridad, etc.) y varios sistemas de ecuaciones pueden ser
utilizados en la simulacién de su propagacién. En general, los sistemas se resuelven para un
problema de condiciones iniciales y de contorno dados. El sistema dindmico se discretiza con algin
método numérico, ya sea de dominio o de frontera y se resuelve de manera iterativa para una
malla seleccionada que puede o no ser fija. Los modelos matematicos cominmente empleados en
su simulacién, utilizan principalmente dos conjuntos de EDPs, las ecuaciones de aguas someras
(SWE, por sus siglas en inglés, Shallow Water Equations) o su variante no lineal (NLSWE, por sus
siglas en inglés, Non linear Shallow Water Equations) y las ecuaciones de Boussinesq. Algunas
de las implementaciones computacionales de ambos conjuntos de ecuaciones se muestran en la
Tabla 1.2:

Tabla 1.2: Principales simuladores numéricos de tsunamis.

Autores Software
Liu et al., (1995) COMCOT
Titov et al., (1997) MOST
Goto et al., (1997) TUNAMI
Lynett et al., (2003) COULWAVE

Shi et al., (2012) y Kirby et al., (1998) FUNWAVE-TVD

La solucién del problema de propagacion del tsunami, ha sido llevada a cabo con modelos teéricos
que reproducen su comportamiento en aguas someras (e.g., Dutykh et al., 2008) y de Boussinesq

(e.g., Zhao et al., 2009), los cuales se explican a continuacién:

Ecuaciones de Boussinesq

Constituyen una derivacién de las ecuaciones de Navier-Stokes y tienen diferentes formas
funcionales, desde las clasicas (e.g., Gobbi et al., 2000; Yeh et al., 2008), las cuales incorporan
débilmente la no linealidad y dispersién, hasta las que los incluyen con un orden O(y2), donde
es un parametro que caracteriza la dispersion (e.g., Nwogu, 1993; Madsen et al., 1999; Kennedy
et al., 2000; Lynett et al., 2002; Chen, 2006). Estas simulan la propagacién de ondas superficiales
bajo una gravedad inducida y permiten calcular su velocidad de flujo (suponiendo la frecuencia

como lineal) para una profundidad % variable, lo cual reproduce la evolucion rapida del frente de
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onda en aguas someras y cercanas a la linea de costa.

Este conjunto de ecuaciones acorde a Chen (2006), Kennedy et al., (2001), Wei et al., (1995) y

Nwogu (1993) se pueden expresar como:

(1.47)

(1.48)

nt+V‘M:0,

MM
V:+V: T +V

%g(nz +2hn)] =1¢ (V' ~ o) +H (uq - @2 + @z Vug — V"

-V -V3-R+gnVh,

donde cada término en las ecuaciones (1.47) y (1.48) indica:

1

2

4

5

6

7

El volumen de flujo horizontal representado por M =H/{u, + @9}

La profundidad total del agua equivalente a H=h +1, donde & es la profundidad del fluido

y 1¢ la elevacién en funcion del tiempo.

La profundidad promedio que contempla la contribucién del campo horizontal de velocidades

(i2) para O(u?), expresada como:

1 22 1, 9 1
- = — (Ze_ 2 = (h—-n)|vA.
2 f_hug(z)dz ( 3 6(h hn+n ))VB+(za+ 5 (h n))

<

La velocidad y la elevacion en el nivel de referencia estan expresadas como uy y z4.
La aceleracion gravitacional es g.
A=V -(hug)yB=V-u,.

El término difusivo y disipativo que contempla la friccién del fondo ocednico y una subred
de la mezcla turbulenta lateral (e.g., movimiento cadético, en el que las particulas se mueven
desordenadamente y sus trayectorias forman remolinos aperiédicos) esta representado por
R.

Los términos dispersivos y sus derivadas temporales son equivalentes a:

V=H{uq,+Vi{},
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’

22 nz
V= {?‘ZVB+ZQVA} -V [EB+17A
t

V=V [n: (A+nB)],

Vs =v{(za—n)(ua-V)A+%(z§ —n2)(ua-V)B+%[A+nB]2},

por tltimo, V3 representa la contribucién O(u?) equivalente a:

V3 =woi? x tig + wai® X ug,

acorde a Nwogu (ibid.) z4, con el objetivo de optimizar la relaciéon de dispersion aparente

del modelo linealizado, por lo tanto wg y we se pueden expresar como:

wo=(Vxug)= VaxtUa,y,

w2 =(Vxig)=2qx(Ay+2aBy)+2ay(Ax+2zeBy).

Ecuaciones de aguas someras

Describen geométricamente la propagaciéon de un frente de onda en un fluido (ver Figura 1.9)
y su evolucién para un flujo incompresible (i.e., balance hidrostatico), sin tener en cuenta los
cambios de densidad con la profundidad, lo que permite estudiar situaciones donde el flujo hori-
zontal es mucho mas grande que la profundidad (Costas et al., 2008). El conjunto de ecuaciones

mencionadas son una extensién de las ecuaciones de Saint-Venant en dos dimensiones.

La propagacion de un tsunami puede ser descrita con las SWE en aguas profundas, no obstante,
en su arribo a la costa, la no linealidad del fenémeno sale del dominio de estas ecuaciones. Ya
que la onda se comprime horizontalmente y crece verticalmente, su variante no lineal NLSWE,
representan una aproximacién mas realista y se puede expresar acorde a Berger et al., (2011)

como

hi+(hu), +(hv), =0
(1.49) (hu)+ (hu? + 3gh?)_+(huv)y = —ghB,; —-Du

(hv); + (hv? + %ghQ)y +(huv), = -ghB, - Dv,
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h

Base

A4

0 — X

Figura 1.9: Modelo 1D del movimiento de un frente de onda en un canal, siendo [ el ancho de la
onda, ¢ la amplitud variacién relativa del frente de onda, n(x, y) la variacién de la amplitud en
el plano, v 1a velocidad de propagacion, &, altura del canal y x y v, la direccién de propagacién
(modificada de Kundu, 2007).

donde x y y denotan la direccién de propagacion, u y v la componente horizontal y vertical de
la velocidad, A la variacién del nivel del agua con relacién a su referencia, g la gravedad, B la

batimetria y D es el coeficiente de dragado, definido como

M2‘/ 2 112
(1.50) ) PRl
h3
siendo M el coeficiente de Manning, asociado a la rugosidad del terreno o del fondo marino,

generalmente calculado de manera empirica (Chow, 1959).

1.4.3.3. Inundacion

En su arribo a la costa, las ondas de tsunami se frenan progresivamente y penetran tierra
adentro hasta perder totalmente su amplitud, esta constituye la fase mas destructiva y su nivel
de impacto depende de factores como: la heterogeneidad del deslizamiento en el plano de falla, el
tipo de fallamiento, la geometria de la costa, la batimetria, la infraestructura expuesta, entre
otras (Glimsdal et al., 2019). Lo anterior, implica que terremotos con la misma magnitud pueden

tener diferentes afectaciones a lo largo de una misma linea de costa.

El célculo de la inundacién se lleva a cabo con simulaciones computacionales y/o soluciones
analiticas sin embargo, dada la demanda computacional y la necesidad de bases de datos de
alta resolucion (i.e., topografia y batimetria), son pocos los estudios de PTHA y de riesgo que la

estiman, algunos de los métodos utilizados son:
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1

4

Ley de Green. Permite el calculo de la amplitud de un frente de onda en la linea de costa
a una profundidad determinada (fijada con frecuencia a 0.5 m) a partir del registro de un
receptor mar adentro. Se suele emplear en zonas con bases de datos topograficos de baja
resolucién (e.g., Sgrensen et al., 2012), no obstante, puede ser un método subjetivo, dada la

sensibilidad de la amplitud con la profundidad de referencia (Davies et al., 2018).

Factores de amplificacion. Emplean la amplitud maxima registrada por un sensor mar
adentro como condicién inicial, en un modelo no lineal de aguas someras, que utiliza un
perfil batimétrico perpendicular a los puntos de recepcion. En el calculo de la inundacion,
este enfoque contempla factores locales que pueden modificar el run-up, tales como: la
batimetria local, la polaridad, la longitud de onda; asimismo brinda una mejor aproximacién
en lineas de costa estrechas y resolucion espacial gruesa, siendo de gran ayuda en estudios
regionales (Glimsdal et al., 2019).

Métodos numéricos dispersivos. Utilizan modelos tipo Boussinesq que contemplan la

dindamica de la onda del tsunami en su arribo e inundacién de manera directa.

Soluciones analiticas. A través de una forma funcional derivada para un perfil batimé-

trico uniforme o de pendiente suave, se calcula la amplitud tierra adentro.

1.4.4. Estimacion probabilista

Posterior al cédlculo de los perfiles de amplitud () o inundacién (I), el impacto probable del

conjunto de tsunamis simulados se infiere para una serie de periodos de retorno promedio (ARP,

por sus siglas en inglés), la probabilidad de excedencia para un umbral de amplitud (1., ver

Figura 1.10); la cual se obtiene con varias aproximaciones que difieren en la ponderacién de las

probabilidades de excedencia y las consideraciones fisicas y estadisticas en la informacién (e.g.,
Sgrensen et al., 2012; Goda et al., 2016; Davies, 2019).

Partiendo de la suposicién que los sismos tsunamigénicos que exceden un umbral de amplitud 7,

siguen un proceso de Poisson (i.e., dependiente del tiempo), la probabilidad condicional P (n>7.)

de que al menos un evento ocurra en T' anos (i.e., tiempo de interés o exposicion) y tenga una

altura costa fuera n[m] exceda un umbral 7, en un punto de interés (e.g., Geist et al., 2006;

Burbidge et al., 2008; Gonzalez et al., 2009), se puede expresar como

(1.51)

e~ ViTP(n>n:I1M;)
b

—=

P(n>n.)=1-
1

~.
Il

siendo N el numero de terremotos simulados en toda la zona de subduccién (i.e., una o varias

zonas

sismogénicas), v; la frecuencia anual de ocurrencia de cada terremoto inferida de estudios
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de regionalizacién, P (n > 1. | M;) la probabilidad condicional de exceder el umbral de amplitud
1. para cada rango de magnitud M; (en escala de momento sismico). Asimismo, se pueden
llevar a cabo un anadlisis de desagregacion, a través del cual las probabilidades de excedencia se
separan acorde con un margen de contribucion relativo a cada rango de magnitud (A M;) o zona

sismogénica. Finalmente, el ARP se puede calcular como

-T

(1.52) ARP(P)= In(1—P)’

donde P la probabilidad de excedencia.

Periodo de retorno 2500 afios Santa Ménica 475 afios

Excedencia de altura [%)]
n

Porcentaje [%)]

Amplitud de la ola [m]

Ventura Puerto de Los Angeles/Long Beach - Condado de Orange

34.275°
34.25°

34.225°

3420

241.75° 241.8° 2419°  241.95° 242¢
34.175°

[ =
0 75 500 1000 3000

Periodo de retorno promedio [afios]

34.15°
\"

&

34.125°| o q’

T — -~ —
240.7° 240.75° 240.8° 240.85°

c)
Figura 1.10: Resultados del estudio de PTHA considerando fuentes en el campo cercano y lejano,
llevado a cabo por Thio et al., (2007) para la costa del estado California. a) Mapa de probabilidades
de excedencia de altura de ola para un periodo de retorno de 2500 afios, integrando todas las
zonas de subduccién del Pacifico. b) Estudio de desagregacion para Santa Moénica (California)
considerando un periodo de retorno de 475 anos. ¢) Mapa de inundacién probabilista acorde con
el periodo de retorno para Ventura y Long Beach, California (modificado de Thio et al., 2007).
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1.4.4.1. Leyes de escalamiento

La generacion automatica de parametros de la fuente de un terremoto es una tarea compleja
de llevar a cabo, atin mas, cuando se relacionan explicitamente con los sismos tsunamigénicos,
dado el numero limitado de observaciones (especialmente con aquellos de magnitud My, mayor
que 8), y la dispersa relaciéon entre la fuente (i.e., panorama sismo-tecténico, mecanismo focal,
magnitud, etc.) y las caracteristicas del tsunami (i.e., amplitud e inundacién). No obstante, se
han establecido relaciones empiricas y cuantitativas entre el momento sismico y la amplitud del
tsunami para el campo cercano (Abe, 1995) y lejano (Okal, 1988; Pelayo et al., 1992), empero
las ecuaciones derivadas no cuentan efectos como duracién de la ruptura y la propagacién del

tsunami.

Teniendo en cuenta que la fuente sismica de los eventos tipicamente tsunamigénicos tiene
ciertas caracteristicas conocidas (e.g., rango de profundidad, mecanismo focal y magnitud), suele
utilizarse leyes de escalamiento en estudios de peligro por tsunami, las cuales son generadas a
partir de una regresion (lineal u ortogonal) de grandes bases de datos de parametros de la fuente
de sismos histoéricos con caracteristicas similares (i.e., sismicidad somera, Z <45 km, ocurrida
en zonas de subduccién y con mecanismos focales similares). El parametro del que parten es la
magnitud o el momento sismico, posteriormente se calculan las dimensiones del plano de falla
(i.e., largo y ancho), area, deslizamiento promedio y maximo (e.g., Blaser et al., 2010; Strasser et
al., 2010; Goda et al., 2016). Algunas de las propuestas para sismos de subducciéon se muestran
en tabla 1.3 y la Figura 1.11.

A pesar que en su obtencién se consideran diferentes bases de datos, los resultados muestran
relaciones de escalamiento ligeramente similares (Stirling et al., 2002; Storchak et al., 2013; Li
et al., 2020) no obstante, se establece que la propuesta de Wells et al., (1994) esta desactualizada,
por lo tanto, no deben usarse si se dispone de relaciones actuales. Asi pues, la propuesta de
Strasser et al., (2010) reporta un comportamiento similar en las simulaciones de tsunami (ver
e.g., Liet al., 2020).

1.5. Proyecto de investigacion

En México existe la percepcién que los tsunamis son eventos poco frecuentes, dado que las
investigaciones y medidas de prevencion son escasas en algunas poblaciones costeras como el
estado de Oaxaca o Chiapas no obstante, el potencial que tiene este fenémeno de causar dafio
en zonas vulnerables o en sus inmediaciones, es incierto. Asimismo, el crecimiento de ciudades
costeras e infraestructura portuaria a lo largo de la costa, requiere que las estimaciones del
peligro por tsunami estén actualizadas, ya que las disponibles a 2015 son uniformes para toda la
costa y hay regiones con informacién no actualizada, segmentada o simplemente no cuentan con

analisis de peligro por tsunamis, debido a fuentes regionales o lejanas (e.g., estados de Jalisco,
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Tabla 1.3: Leyes de escalamiento para sismos de subduccion.

A: Para el ancho y largo del plano de falla a partir de la magnitud de momento sismico My,.

Autores Ancho W [km] Largo L [km] |
Blaser et al., (2010) -1.61 + 0.462 My, -2.28 + 0.55 My,
Goda et al., (2016) -1.7030 +0.4488 M, -2.0106 + 0.5289 M,
USGS (2020a) -1.01 + 0.03 My, -3.03 + 0.04 My,
Wells et al., (1994) -2.68 + 0.63 My,
Strasser et al., (2010) -0.882 + 0.351 M, -2.447 + 0.585 My,

Rodriguez-Pérez et al., (2013)  -1.689 + 0.462 My, -2.271 + 0.555 My,

B: Para el area a partir del momento sismico My.

Autores Area S =W x L, siendo L = W [km?]
Murotani et al., (2013) -2.81(1x 107 11MZ3)
2.4 4 2.8 1
2.6
2.2 1
;E‘ 5 2.4 —— Wells
~ o0 = —a— Blaser
= é 2.2 ~e— Strasser
2 = —4— Rodriguez-Pérez
(o)) (=]
O 1.8 1 o 2.0 —e— Goda
~ -~
16 ¥ 1.8
1.6
1.4 . - - . , .
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Maanitud [M.,] Maanitud [M..]

Figura 1.11: Leyes de escalamiento para sismos de subduccién derivadas de estudios de regresion
propuestas por Wells et al., (1994), Blaser et al., (2010), Strasser et al., (2010), Rodriguez-Pérez
et al., (2013) y Goda et al., (2016).

Colima, Michoacan, Guerrero, Oaxaca y Chiapas).

Actualmente, las metodologias de estudio que contemplan la estimacién de peligro por sismos
tsunamigénicos en México, abordan en su mayoria el proceso de modelado con condiciones
simplistas o hacen una segmentacion del mismo en estudios deterministas (i.e., produccién —
propagacién aguas profundas o someras). Aunque este tipo de simplificaciones constituyen una
primera aproximacién al fenémeno y facilitan el proceso numérico del modelado, la realidad
muestra escenarios completamente diferentes y resulta clara la necesidad de incluir variables
fisicas y caracteristicas tecténicas apegadas a la complejidad del fenémeno. Por lo anterior,

es claro que las estimaciones de peligro por sismos tsunamigénicos en México requieren una
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revisién profunda, ya que contemplan zonas especificas de posible inundacién, ademas de una
estandarizacién y homogeneizacion de las metodologias, las cuales deben considerar los avances
en el tema; asimismo, deben tomar en cuenta las afectaciones que un tsunami de origen lejano

pueda causar a lo largo de la costa.

Teniendo como premisa lo anterior, para el desarrollo de este proyecto se formulan las siguientes

preguntas:

1 ;Es posible mejorar las estimaciones de peligro debido a sismos tsunamigénicos de origen
cercano, considerando modelado numérico y computacional de fuentes sismicas préximas a

la realidad?

2 ;Qué mejoras se pueden alcanzar en la estimacion del peligro tsunamigénico para la costa?,
teniendo en cuenta andlisis probabilistas y deterministas basados en el modelado realista

de sismos tsunamigénicos plausibles a lo largo de la zona de subduccién mexicana.

1.5.1. dJustificacion

En la actualidad se sabe que en el territorio mexicano los tsunamis ocurren frecuentemente; por
tal motivo es necesario potenciar el desarrollo de herramientas matematicas y computacionales
que permitan analizar el peligro asociado, teniendo en cuenta las posibles afectaciones en los

estados que se sitian en la costa.

1.5.2. Hipotesis

La modelacion fisica y matematica de un sismo tsunamigénico, haciendo uso de una aproximacion
realista del fenémeno, permite representar los efectos de fuentes cercanas y regionales en la
proximidad de la costa. Ademas, provee los elementos para abordar el problema de la inundacién,

conocida la batimetria y la geometria costera.

1.5.3. Objetivos
1.5.3.1. General

Estimar el peligro generado por sismos tsunamigénicos a lo largo de la costa del Pacifico mexicano
debido a fuentes regionales y cercanas, incluyendo aspectos de modelado numérico computacional

y analisis probabilista.

1.5.3.2. Especificos

= Modelar numéricamente sismos tsunamigénicos plausibles de origen cercano que afecten

la costa de la Repiblica Mexicana, en los cuales se puedan medir la amplitud maxima

43



CAPITULO 1. ANTECEDENTES

del tsunami al llegar a la costa y los niveles maximos de inundacién, para un escenario
probabilista donde se consideren como posibles fuentes las zonas mostradas en la Figura
4.1.

= Adaptar modelos batimétricos, de forma de costa y catastro recientes, para calculos de

inundacién utilizando aproximaciones no lineales.

= Calcular curvas de peligro sismico tsunamigénico a lo largo de la zona de subduccién
mexicana antes de la inundacion, teniendo como parametros los periodos de retorno y las

cotas maximas de inundacion.

» Llevar a cabo estimaciones del peligro por tsunami en puertos mexicanos.
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CAPITULO

IMPLEMENTACION DE MODELOS DE DEFORMACION CINEMATICA
EN LA SIMULACION DE SISMOS TSUNAMIGENICOS

If you can know everything about anything, it is not worth knowing.

Robertson Davies, 1913-1995

A continuacién se muestra la comparacion realizada al campo de desplazamientos generado por
el terremoto de Tehuantepec My8.2, ocurrido el 8 de septiembre de 2017 (SSN, 2022). El analisis
se llevé a cabo a partir de una serie de modelos de deslizamiento, propuestos por diversos autores,
los cuales utilizaron diferentes conjuntos de datos (i.e., desplazamiento, velocidad, aceleracién y
marea). Los desplazamientos fueron obtenidos con la solucién Okada en sus dos variantes (i.e.,
estatica y cinematica) y la solucién de la ecuacion elastodinamica (dindmica) valida hasta una
frecuencia de 0.25 Hz. A fin de mostrar la sensibilidad que tienen las amplitudes recabadas,
estas se compararon con las mediciones de campo realizadas por Ramirez-Herrera et al., (2018) y
el Servicio Mareografico Nacional (SMN, 2020). Evidenciando discrepancias entre el conjunto
de soluciones, especialmente en las zonas circundantes a Salina cruz (Oaxaca) y Villa del Mar
(Chiapas), donde se registran diferencias de +1.5 m, las cuales se ven reflejadas en los perfiles de

amplitud méxima y tiempos de arribo.
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SIMULACION DE SISMOS TSUNAMIGENICOS

2.1. Modelos de deslizamiento generados para el sismo de

Tehuantepec

Dentro de la simulacién numérica de un tsunami, es importante un analisis detallado de la
fuente sismica, ya que esta influye en la energia elastica que se transmite al océano a través del
desplazamiento en la base del piso ocednico, lo cual, tradicionalmente se lleva a cabo con el modelo
de Okada, que tiene dos variantes. La primera, conocida como estéatica, representa la deformacion
final ocasionada por todas las sub-fallas generada de manera simultanea; la segunda, a la cual
nos referimos como variante cinematica, calcula la deformacién final generada por todas las sub-
fallas en diferentes tiempos de ruptura (rise-time o historia del deslizamiento), no obstante, este
parametro suele ser una limitante, ya que pocos terremotos cuentan una inversion cinematica de
la fuente (i.e, la cual da cuenta de la evolucién del deslizamiento en el plano de falla para una

velocidad de ruptura constante).

Tanto los modelos de deslizamiento, como los de deformacién cinematicos, han tomado protago-
nismo en simulacién numérica de tsunamis, especialmente en estudios del campo cercano, donde
factores como la velocidad de ruptura, maximo deslizamiento acumulado, rigidez, entre otros mas,
se establecen como fuentes de incertidumbre en la altura de ola y en fenémenos subsecuentes
como la resonancia (e.g., Li et al., 2016; Le Gal et al., 2018; Ren et al., 2019; Scala et al., 2020;
Salazar-Monroy et al., 2021a).

A través de la inversién de diferentes conjuntos de datos (e.g., desplazamiento, velocidad, acelera-
cién y marea) registrados por redes locales y globales, se calcularon los parametros de la fuente
para el sismo de Tehuantepec (i.e., magnitud, hipocentro, mecanismo focal, etc.) y la distribucién
del deslizamiento en el plano de falla. Se publicaron seis modelos que describen el proceso de
ruptura, mismos que difieren en su método de calculo y validacion (ver Figura 2.1), a continuacion

se muestran los detalles de cada uno:

= Okuwaki et al., (2017) : llevaron a cabo un andlisis detallado del proceso de ruptura, a
través de una inversion cinematica de la fuente con el anélisis global de formas de onda
telesismicas. Utilizaron 34 sismogramas de la IRISDMC (Incorporated Research Institutions
for Seismology Data Management Center) de los que se extrajo el tiempo de arribo de la
onda P de la componente vertical, con una buena cobertura azimutal y seleccionando sélo
aquellos con una buena relacion sefial-ruido. Asimismo, aplicaron un filtro pasa bandas de
dos polos Butterworth para un rango de 0.001-0.21 Hz a las observaciones y las funciones de
Green, recuperando la complicada historia de la ruptura en un amplio rango de frecuencias
y separando las fases con la profundidad; la incertidumbre de las funciones de Green se
minimizé con el esquema de inversion de Yagi et al., (2011). E1 modelo obtenido sugiere que

la ruptura se dio por esfuerzos extensionales, generados por el doblamiento de la placa en
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la parte somera de la zona de subduccién, asimismo que el cambio lateral en la geometria

de la subduccién en direccién del buzamiento restringe la propagacion de la ruptura.

= USGS (2017) : utilizaron registros telesismicos de la base de datos del Centro Nacional de
Informacién de Terremotos (NEIC, por sus siglas en inglés), especificamente: 101 registros
tele-sismicos de onda P, 22 de onda SH y 128 de ondas superficiales, seleccionadas con
base en la calidad y la cobertura azimutal. Las formas de onda fueron convertidas a
desplazamiento y removida su respuesta instrumental, posteriormente se emplearon para
restringir el historial del deslizamiento, resolviendo el problema inverso de la falla finita
con la metodologia propuesta por Ji et al., (2003). La modelacién del evento se realizé
utilizando coincidencias entre los hipocentros, los cuales fueron ajustados ligeramente a la
solucién del NEIC. El plano de falla se defini6 a partir del tensor de momento obtenido de
la fase W o del Global-CMT (Ekstrom et al., 2012) para diferentes valores de velocidad de

ruptura.

= Gusman et al., (2018): utilizaron 12 registros de estaciones mareograficas locales de la
Comision Oceanografica Intergubernamental (IOC, por sus siglas en inglés) y 4 boyas DART,
en la estimacién de un modelo 6ptimo que describiera el desplazamiento del piso ocednico
tras la ocurrencia del terremoto. Los autores emplearon un algoritmo genético de busqueda
de patrones, en la inversion de las formas de onda del tsunami, con una funcién tipo B-spline
para fuentes puntuales. Dado que proveen un alto grado de flexibilidad en la determinacién
del desplazamiento, reproduciendo las observaciones con alta precisién. Calcularon las
funciones de Green solucionando las SWE en coordenadas esféricas y evaluaron 10 posibles
geometrias, encontrando una distribucién de deslizamiento que explica el desplazamiento
del piso ocednico, contiene el hipocentro y sus réplicas. El modelo de deslizamiento propuesto
tiene una region compacta (entre 3—6 m) y centrada en la profundidad de 60 km al noroeste
del epicentro. La profundidad de la sub-falla con el mayor deslizamiento estd por encima de

la tipica para sismos tsunamigénicos, lo que lo hace inusual.

= Heidarzadeh et al., (2018): utilizaron 18 mareogramas (4 boyas DART y 14 de la red de
estaciones mareograficas de la IOC) con un intervalo de muestreo de 1 min. Las formas
de onda del tsunami, fueron obtenidas tras remover la marea con un ajuste polinomial de
la observacion original. Asimismo, utilizaron 76 registros telesismicos de ondas de cuerpo
descargados de IRIS (Incorporated Research Institutions for Seismology) que incluyen: 64 de
ondas Py 12 SH, con un cubrimiento azimutal entre 30° — 100° tomado desde el epicentro.
Todos los registros fueron llevados a desplazamiento y filtrados en una banda de 0.004 — 1
Hz, con una duracién 90 s, desde el arribo de la onda P o SH. Posteriormente, se obtuvieron
12 modelos de deslizamiento (seis por cada plano nodal) utilizando el programa de Kikuchi
et al., (1991) y un modelo de velocidad global, los cuales fueron examinados con el fin de

investigar cual plano reproduce mejor las formas de onda. Para ello, utilizaron un tiempo
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de ruptura maximo de 9.5 s para cada sub-falla, un conjunto de 6 tridangulos de rise-time
con una duracién de 3 s, traslapados por 1.5 s. Por ultimo, variaron la velocidad de ruptura
entre 1.5-4.0 1%, en intervalos de 0.5 1% Finalmente, compararon las formas de ondas
del tsunami simuladas con las observadas utilizando una funcién normalizada del error
cuadratico medio (NRMS, por sus siglas en inglés), probando diferentes velocidades de
ruptura, funciones temporales de la fuente, dimensiones de las sub-fallas para cada modelo
y la transferencias de esfuerzos de Coulomb, por cada plano nodal. De acuerdo con los
autores, el modelo de deslizamiento para el plano nodal 2 reproduce adecuadamente las

observaciones con una velocidad de ruptura de 2.5 kTm

= Melgar et al., (2018): realizaron una inversioén conjunta de datos de movimiento fuerte
(aceleracion), desplazamiento (GPS, con un off-set estatico y tasa de muestreo alta) y mareo-
gramas (de la base de datos del SMN y boyas DART), utilizando un método multi-ventana y
un triangulo isésceles como funcion base. Partieron del tensor de momento calculado por el
SSN para la fase W, como plano nodal principal. Posteriormente, ajustaron el deslizamiento,
discretizando el plano de falla en 152 sub-fallas. Para cada una y par de estaciones se calcu-
laron funciones de Green, acorde con cada tipo de dato (i.e., desplazamiento, aceleracion y
nivel de mar). Posteriormente, se filtraron con un filtro pasa bajas y se utilizaron como datos
de entrada, utilizando un modelo de capas regional para la zona de Oaxaca; las funciones
de Green para el tsunami se calcularon con GeoClaw (Berger et al., 2011), resolviendo el
conjunto de ecuaciones de aguas someras no lineales con un modelo batimétrico de 450 m
(Becker et al., 2009). Para cada sub-falla se utilizé6 1 m de deslizamiento y se calculé la
deformacién del piso oceanico utilizando el mismo modelo de capas. La complejidad de la
funcién temporal de la fuente fue modelada con un traslape del 50% en el deslizamiento con
dos rise-times. La regularizacién espacial fue llevada a cabo con un Laplaciano, penalizando
las distribuciones de deslizamiento dsperas e imponiendo restricciones a la norma Lo.
Asimismo, los cuatro tipos de datos fueron ponderados de la misma forma, dividiendo cada
conjunto con la norma del vector que contiene las observaciones del vector de parametros
del modelo. Realizaron un suavizado temporal con un esquema de diferencias finitas de
primer orden, la calibracion de la velocidad méaxima de ruptura en la inversién, fue llevada
a cabo cuidadosamente -limitada al ensayo y error-, reportando valores maximos entre 2.6
kTm y4.4 kTm para 50 inversiones, con diferentes niveles de regularizacién en rangos de 0.1

kTm. La velocidad de ruptura que mejor explica los datos estd entre 3.4-3.6 kTm

La distribucién espacial del deslizamiento, la extension y orientacion del plano de falla, las
dimensiones de las sub-fallas y el maximo deslizamiento son diferentes en todos los modelos, por
lo tanto, se espera que las métricas de intensidad del tsunami varien. Lo anterior fue analizado a
través de simulaciones numéricas en las que se tuvieron diferentes consideraciones fisicas, las

cuales se explican en la siguiente seccion.
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Figura 2.1: Modelos de deslizamiento generados a partir de la inversion de las formas de onda
registradas para el sismo de Tehuantepec: a) Okuwaki et al., (2017), b) Melgar et al., (2018),
c¢) Gusman et al., (2018), d) Heidarzadeh et al., (2018) y e) USGS (2017). La estrella amarilla
representa el epicentro utilizando en el proceso de inversion. El tridngulo verde denota la estacion
mareografica mas cercana (Salina cruz, SC) y la paleta de colores situada en la parte inferior de
cada sub-Figura, el rango del deslizamiento en cada sub-falla.
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2.2. Deformacion del piso oceanico

Teniendo como referente los modelos de deslizamiento descritos en la seccién anterior, se calcul6
la componente vertical del desplazamiento en la superficie del piso ocednico, utilizando tres tipos

de aproximaciones:

= Estatica. Se calcula el desplazamiento stbito debido una dislocacion.

= Cinematica. Se calcula la evolucion del desplazamiento utilizando las soluciones estaticas
para cada intervalo de tiempo ¢, el cual parte de segmentar la historia del deslizamiento

en cada sub-falla, teniendo en cuenta la siguiente ecuacién

R
2.1) to(x,t) = v siendo R = d(xg,y0;x,%),

r

donde R, es la distancia entre el hipocentro y el centroide de cada sub-falla, y V,, la

velocidad de ruptura.

= Dinamica. Se calcula el campo de desplazamiento en sus tres componentes, solucionando
la ecuacion elastodinamica (2.2) considerando como fuente sismica los modelos de desliza-

miento (i.e., estaticos y cinematicos)

(2.2)

d2 . 00 ;
( ul)=ﬂ+fi,

d¢2 0x;

siendo p la densidad de masa, u; el campo de desplazamientos, o;; el tensor de esfuerzos y

fi la fuerza de cuerpo.

Tabla 2.1: Aproximaciones utilizadas en la generacién del conjunto de modelos de deformacion
del piso oceanico.

Modelo Aproximacion
Estatica Cinematica Elastodinamica

USGS x X
Melgar X x
Adyta x x
Okuwaki X X
Heidarzadeh X X

Los modelos estaticos y cinematicos se generaron con la solucién de Okada (ver Capitulo 1, ver

Figuras 2.2 y 2.3) y la dindamica con el software Hércules (Tu et al., 2006), el cual utiliza una
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malla tipo Octree que permite representar frecuencias dependiendo del nimero de procesadores
empleado (mayores que 1.5 Hz) y calcular el campo de desplazamientos en las 3 componentes,
antes que el frente de onda interacttie con el agua en la superficie del piso ocednico, utilizando el
modelo de velocidad preliminar de referencia para la tierra (PREM, por sus siglas en inglés) para
el estado de Chiapas y un modelo de velocidad local para los estados del sur de México obtenido

con el método de inversién de forma de onda completa (Juarez, 2016).

Los tres conjuntos de modelos se incluyeron posteriormente como condicién inicial en la simulacion
numérica del tsunami, la cual fue llevada a cabo con el software GeoClaw (Berger et al., 2011),
empleando el mismo dominio, bases de datos (i.e., batimetria y topografia) y condiciones de
estabilidad (i.e., A; y Ax y). De igual manera, se utilizaron dos conjuntos de datos batimétricos
de diferente resolucién: SRTM15 (Becker et al., 2009) y cartas batimétricas de la Secretaria
de Marina, que se interpolaron a 350 m en la zonas circundantes a los puertos de Manzanillo,
Lazaro Cardenas, Zihuatanejo, Acapulco, Huatulco, Puerto Angel, Salina cruz y Puerto Madero

(ver Apéndice A).

Vale la pena resaltar que los modelos topograficos utilizados no contemplan edificaciones (sé6lo la
forma del terreno). Por dltimo, en cada simulacién se registré el campo de amplitudes en el piso
oceanico, perfiles de amplitud en la linea de costa y la serie de tiempo de marea en receptores
cercanos a las estaciones del SMN. La marea fue removida de las observaciones y remuestreada

a intervalos de 1 min para facilitar su comparacién.

a b,
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Figura 2.2: Desplazamientos maximos del piso ocednico calculados con la solucion estatica de
Okada para el sismo de Tehuantepec empleando los modelos de: a) Gusman et al., (2018) y b)
Heidarzadeh et al., (2018). El triangulo verde denota la ubicacién de la estacién mareografica
mads cercana (Salina cruz, SC). La estrella y el rombo amarillo denotan los epicentros reportados
por el SSN y la USGS.
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Figura 2.3: Desplazamientos maximos del piso oceanico calculados con la solucién estatica de
Okada para el sismo de Tehuantepec empleando los modelos de: ¢) USGS (2017), d) Okuwaki
et al., (2017) y e) Melgar et al., (2018). El tridngulo verde denota la ubicacion de la estacién
mareografica mas cercana (Salina cruz, SC). La estrella y el rombo amarillo denotan los epicentros
reportados por el SSN y la USGS.

2.3. Resultados y analisis

En cada simulacién se registraron las amplitudes maximas en una malla de 15 arcsec de re-
solucidn, entre las longitudes —98° y —92° y latitudes 14° y 17°, los cuales posteriormente se
superpusieron, al igual que los perfiles de amplitud maxima y series de tiempo de marea en los
puntos que emulan la localizacién de las estaciones mareograficas del SMN; estas se agruparon
para cada tipo de aproximacién en las Figuras 2.4, 2.5 y 2.6. Las sub-Figuras que muestran las
amplitudes maximas y los perfiles de la linea de costa, se compararon con 7 puntos localizados
entre las longitudes —93.91° y —93.59° para los cuales se tienen mediciones de amplitud recaba-
das en campo por Ramirez-Herrera et al., (2018), cuyos valores oscilan entre 1.67 my 2.47 m, y

fueron corregidas con los niveles de marea astronémica predichos al momento del tsunami. De
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igual modo los mareogramas sintéticos se compararon con los observados en tiempo y frecuencia,
extraidos de la base de datos la IOC y el Servicio Mareografico Nacional (SMN, 2020) para las
estaciones mostradas en las Figuras 2.2 y 2.3. En general, las simulaciones tienen un ajuste
favorable en las tres aproximaciones; sin embargo, algunas discrepancias que consideramos

importantes se detallan a continuacién.
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Figura 2.4: Comparacion de los resultados de las simulaciones numéricas para el sismo de
Tehuantepec, utilizando modelos de deformacion estatica. E1 mapa ubicado en la parte inferior
izquierda muestra la desviacién estandar de las amplitudes maximas; alli los triangulos verdes
denotan la ubicacién de las estaciones mareograficas mas cercanas (Puerto Angel, PA; Huatulco,
HU; Salina cruz, SC; Puerto Chiapas, PCH) y los rombos azules representan los puntos de
observaciéon donde se recabaron valores de amplitud a través de trabajo de campo realizado
por Ramirez-Herrera et al., (2018). En la parte superior izquierda se muestran los perfiles de
amplitud maximas acorde a cada modelo. En la parte central se superponen los mareogramas
observados (lineas verdes) en cada estacion del Servicio Mareografico Nacional. Por tdltimo, en la
parte derecha se muestra la coherencia entre los mareogramas observados y los sintéticos para
cada uno de los puertos y modelos.

Los perfiles ilustrados permiten ver que la amplitud del tsunami decrece hacia el sur del estado
de Chiapas y zonas posteriores al norte de Puerto Angel (Oaxaca), siendo el sur-este la zona donde
la energia del tsunami se propagé principalmente. Asimismo, los puntos de medicién generados
por Ramirez-Herrera et al., (2018) coinciden en las tres aproximaciones. No obstante, si bien los
perfiles tienen comportamientos similares en los tres casos, el modelo de Okuwaki et al., (2017)
se encuentra por encima en todas las variantes, con valores de amplitud que oscilan entre los 3.5
hasta los 4.8 m. En el caso estatico, los modelos de Melgar et al., (2018) y la USGS (2017), son los
que tienen menor discrepancia por otra parte, el de Gusman et al., (2018), presenta la mayor con
diferencias entre 0.5 y 1.5 m. De esta manera, los modelos cineméticos tienen un comportamiento

similar y el modelo de Melgar et al., (2018) se encuentra por debajo con valores entre 0.5 my 1 m.
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Figura 2.5: Comparaciéon de los resultados de las simulaciones numéricas para el sismo de
Tehuantepec, utilizando modelos de deformacion cinemaética. El mapa ubicado en la parte inferior
izquierda muestra la desviacion estandar de las amplitudes maximas; alli los triangulos verdes
denotan la ubicacion de las estaciones mareograficas mas cercanas (Puerto Angel, PA; Huatulco,
HU; Salina cruz, SC; Puerto Chiapas, PCH) y los rombos azules representan los puntos de
observaciéon donde se recabaron valores de amplitud a través de trabajo de campo realizado
por Ramirez-Herrera et al., (2018). En la parte superior izquierda se muestran los perfiles de
amplitud maximas acorde a cada modelo. En la parte central se superponen los mareogramas
observados (lineas verdes) en cada estacién del Servicio Mareografico Nacional. Por tltimo, en la
parte derecha se muestra la coherencia entre los mareogramas observados y los sintéticos para
cada uno de los puertos y modelos.

Por 1ultimo, los modelos dinamicos son los que tienen las amplitudes mayores con diferencias de
hasta 2.5 m.

Asimismo, los maredgrafos del estado de Oaxaca registraron amplitudes entre ~1 my ~ 0.5 m,
siendo la estacién de Puerto Angel la que detecté el primer arribo a los ~ 7 min. Vale la pena
resaltar que en las cinco estaciones consideradas, las formas de onda revelan un comportamiento
similar a las observaciones sin embargo, en los periodos largos difieren para las tres aproximacio-
nes, ya que las fases posteriores no fueron bien resueltas y hay arribos posteriores con amplitud
similar o mayor que el primero, lo cual puede atribuirse a ondas de borde (Gusman et al., 2018),

la batimetria o resonancia en las zonas donde se encuentran los mareégrafos.

El rango del deslizamiento maximo esta entre los 5.72 y 18.64 m, el ancho de las sub-fallas entre
los 25.0 y 400.0 km?, y longitud del plano de falla entre los 64.915 y 112.44 km. Parte de las
discrepancias encontradas se pueden atribuir al epicentro y los modelos velocidad utilizados
Rebollar et al., 1999; Hernandez et al., 2001; Laske et al., 2013, el primero reportado por el SSN,
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Figura 2.6: Comparacion de los resultados de las simulaciones numéricas para el sismo de
Tehuantepec, utilizando modelos de deformacién dinamica. El mapa ubicado en la parte inferior
izquierda muestra la desviacion estandar de las amplitudes maximas; alli los triangulos verdes
denotan la ubicacion de las estaciones mareograficas mas cercanas (Puerto Angel, PA; Huatulco,
HU; Salina cruz, SC; Puerto Chiapas, PCH). En la parte superior izquierda se muestran los
perfiles de amplitud méaximas acorde a cada modelo. En la parte central se superponen los
mareogramas observados (lineas verdes) en cada estacion del Servicio Mareografico Nacional.
Por tdltimo, en la parte derecha se muestra la coherencia entre los mareogramas observados y los
sintéticos para cada uno de los puertos y modelos.

14.85°N, 94.11°W y 58 km de profundidad, fue utilizado por Okuwaki et al., (2017), Gusman
et al., (2018) y Melgar et al., (2018) y el segundo, generado por el USGS 15.022°N, 93.899°W y
47.4 km de profundidad, utilizado en los modelos USGS (2017) y Heidarzadeh et al., (2018) (ver
Figuras 2.2 y 2.3). El terremoto tiene dos hipocentros oficiales publicados por el SSN, el primero,
fue empleado por el USGS y ajustado posteriormente, con este dltimo, se generaron los otros

modelos, ambos hipocentros tienen una distancia de separacién de 15.65 km.

Las regiones de subsidencia y elevacién coinciden en los modelos y aproximaciones, sin embargo,
su magnitud varia entre +0.8 y +1.2 m (ver Figuras 2.4, 2.5, 2.6, 2.7 y 2.8), siendo paralela
a la trinchera, diagonal a la regién de réplicas y el epicentro. Igualmente, se observa que los
modelos cinematicos tienen una evolucién mas rapida del desplazamiento en comparacién con
los dinamicos. Por otra parte, el modelo de Okuwaki et al., (2017), con la aproximacién dinamica
genera el mayor desplazamiento, en contraste con el modelo de Heidarzadeh et al., (2018), que

registra el menor valor.

Las tres aproximaciones detectan el arribo del tsunami (ver Figura 2.9), no obstante, las estaciones

de Puerto Angel y Salina cruz, tienen desfases en el tren de onda posterior y la estacién de Puerto
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Figura 2.7: Pendientes del fondo marino calculadas para el modelo SRTM — 15 y su relacién con
las 4reas de mayor variacion del desplazamiento encontradas para las tres aproximaciones. Los
rombos azules representan los puntos de observacién donde se recabaron valores de amplitud a
través de trabajo de campo realizado por Ramirez-Herrera et al., (2018) y los tridngulos verdes
representan las estaciones del Servicio Mareografico Nacional, Puerto Angel (Oaxaca - PA),
Huatulco (Oaxaca - HU), Salina cruz (Oaxaca - SA) y Puerto Chiapas (Chiapas - PCH).

Chiapas, tiene el desfase mas notable, el cual oscila entre 15 y 22 min. Es importante mencionar
que dicho efecto podria reducirse con datos batimétricos de mayor detalle, en zonas donde los
modelos globales no pueden revelar todo el patréon de propagacion del tsunami, pues estos

garantizarian un mayor nivel predictivo en estudios comparativos.

2.4. Comentarios finales

La comparacion de las observaciones con las amplitudes de los tres tipos de modelos (ver Figuras
2.4, 2.5 y 2.6) son recreadas en la linea de costa, no obstante los modelos de deformacién
dependientes del tiempo (e.g., cinematicos y dindmicos) brindan un mejor ajuste; recrean las
caracteristicas del tsunami en un mayor rango de frecuencias, especificamente los arribos y
las amplitudes. Dicha evolucién suele ser frecuentemente ignorada o en su defecto los modelos
cinematicos suponen una deformacion instantdnea. Asimismo, se atribuyen las diferencias en la
amplitud a factores relacionados con rasgos estructurales, la representacién del area de ruptura,
la variacién espacial del deslizamiento y la rigidez, ya que se tienen diferentes aproximaciones

que generan variaciones en la modelacion del tsunami para una magnitud de M,8.0 +0.1. Las
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Figura 2.8: Desviacion estandar de los modelos de desplazamiento generados con la solucién
cinematica de Okada (izquierda) y la ecuacién elastodindmica (derecha) para diferentes instantes
de tiempo. Los triangulos verdes representan las estaciones del Servicio Mareografico Nacional,
Puerto Angel (Oaxaca - PA), Huatulco (Oaxaca - HU), Salina cruz (Oaxaca - SA) y Puerto Chiapas
(Chiapas - PCH).

regiones de mayor variacion del desplazamiento del piso ocednico y amplitudes del tsunami (ver
Figuras 2.7 y 2.8) se encuentran en zonas con pendientes suaves (desplazamientos negativos) y
constantes (elevaciones) acorde con el modelo batimétrico empleado, lo cual es importante pues

regiones con inestabilidad podrian extender el potencial tsunamigénico.

Los resultados obtenidos dependen de la caracterizaciéon sismotectonica de la zona de estudio,
por lo tanto, al considerar modelos geofisicos recientes (i.e., acoplamiento, estructura cortical
de velocidades, rigidez y geometria de la subduccién) junto con cartas batimétricas de menor
resolucién, podrian cambiar. Finalmente, teniendo en cuenta que en el Istmo de Tehuantepec se
han generado eventos con caracteristicas similares al analizado en este trabajo (Suarez, 2021), es
importante considerar terremotos con fallamiento normal en estudios de peligro tsunamigénico,
pues en otras regiones del mundo, este tipo de eventos han tenido efectos devastadores (e.g., como
el 3 de marzo de 1933 My 8.4 en Sanriku, Japén y el 19 de agosto de 1977 My,8.3 en Indonesia).

57



CAPITULO 2. IMPLEMENTACION DE MODELOS DE DEFORMACION CINEMATICA EN LA
SIMULACION DE SISMOS TSUNAMIGENICOS

Estatico
Amplitud S5 Tiempo

=20

Residuales [m]
o
:
|
|
e
0?0—0
-
l
oo
I
|
Residuales [min]
o
|
|
)
:
-
:
|
-
|
]
:
G@©
|
|

|
I
(=]

Cinematico
20

S ——— T

=

|
N
o

Residuales [m]

o
]
:

@ |
i
|
|
|
]
]
|
|
|
|
)
]
|
:
I’
:
|

Residuales [min]

@

-

|
=

|
sy
o

Dinamico
20
0 . g

=

Residuales [m]
o
.
G
e
&>
Residuales [min]
o
o
>

|
-

|
S
o

T T T T

PA HU SA PCH 2ZI PA HU SA PCH ZI
Estacion Estacion

Figura 2.9: Residuales de amplitud maxima (izquierda) y tiempo de arribo (derecha) calculados
para las diferentes aproximaciones consideradas: estatica (parte superior), cinematica (medio) y
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CAPITULO

ANALISIS DE LA FUENTE SISMICA PARA EL TERREMOTO DE SAN
SIXTO DE 1787

Nothing is too wonderful to be true if it be consistent with the laws of nature.

Michael Faraday, 1791-1867

El estudio del campo de desplazamientos y los efectos generados por los sismos de gran
magnitud con simulaciones numéricas, permite conocer y analizar su impacto probable en zonas
pobladas circundantes, tanto en el continente como en la costa. No obstante, es una tarea compleja
de llevar a cabo, dados los periodos de observacion e instrumentacién necesaria, que restringen
el conocimiento de la sismicidad de una zona y aumentan la incertidumbre en torno al peligro

asociado.

En México este problema suele acrecentarse pues a la fecha, de los ~ 119 terremotos ocurridos
alrededor del Cinturén Volcanico del Pacifico que cuentan con una caracterizaciéon de la fuente
sismica (Santoyo et al., 2005; Ye et al., 2016; USGS, 2017, 2020a; Mendoza et al., 2021), solo 9
se encuentran en la zona de subduccién mexicana, especificamente en los estados de Chiapas,
Colima, Guerrero, Michoacan y Oaxaca (SSN, 2022). El estudio de los procesos de ruptura de este
tipo de terremotos es importante, ya que permite identificar la extensién de los planos de falla
y estudiar su interconexién a lo largo de una zona, asi como también conocer los rangos de los

parametros de la fuente y analizar la relacion de su génesis con los rasgos tecténicos de la zona.
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CAPITULO 3. ANALISIS DE LA FUENTE SISMICA PARA EL TERREMOTO DE SAN SIXTO
DE 1787

A continuacién, se estudian los parametros de la fuente del terremoto de San Sixto M~ 8.6
ocurrido el 28 de marzo de 1787 (Suarez et al., 2009) a partir de 30 escenarios de sismos
tsunamigénicos propuestos, para un rango de magnitudes entre M 8.1 y M, 8.6, las cuales se
definieron con base en el dltimo sismo tsunamigénico registrado hasta 2018 (i.e., 1985—-09 - 19)
y el maximo con estudios histéricos (ibid.). Cada escenario estda compuesto por un modelo de
deslizamiento heterogéneo y uno de deformacion cinematica del piso oceanico, parametrizados con
las observaciones recabadas de sismos con magnitud similar generados en zonas de subduccién

alrededor del mundo.

Las amplitudes obtenidas, tienen un valor maximo que llegé hasta los 21 m en las zonas cercanas
al epicentro, asimismo, la regiéon que concentré las mayores amplitudes se encuentran entre
Acapulco y Puerto Angel, con tiempos de arribo que oscilan entre los 4 y 5 min. Finalmente, se
establecieron los rangos de los parametros de la fuente del sismo, extraidas de los escenarios
con magnitudes entre de My8.3 y My8.6, ya que estos sobrepasaron los valores de amplitud

reportados por estudios previos.

3.1. Generacion de escenarios con deslizamiento heterogéneo

Cada escenario partié de una magnitud objetivo para la que se calcularon los parametros de
la fuente sismica complementarios (i.e., dimensiones del plano de falla, deslizamiento maximo
entre 6.09 m y 18.794 m, tiempo de ascenso y tiempo de nucleacién), con base en las leyes
de escalamiento de Blaser et al., (2010), un rake de 90° (tipico de sismos tsunamigénicos), un
deslizamiento maximo acotado a 20 m; dado que la localizacién del terremoto es aleatoria, esta se
delimité al area reportada por Nufez-Cornt et al., (2008) (ver Figura 1.2). Asimismo, la geometria
de la subduccién se representé con el modelo SLAB-2.0 (Hayes et al., 2018), considerando una
profundidad maxima de 50 km y discretizada en un conjunto de sub-fallas triangulares, para las

que posteriormente se calculé un deslizamiento acumulado y la deformacion del piso oceanico.

El modelo de deslizamiento se obtuvo con la rutina Fakequakes del software Mudpy (Melgar et al.,
2016), la cual crea una distribucién estocastica del deslizamiento a través de una expansion de
Karhunen-Loéve (K-L) (ver Figuras 3.2, 3.3, A.3 y A.4). El segundo, muestra los desplazamientos
en la superficie del piso ocednico calculados con la solucion de Okada en cada instante de tiempo
(ver Figura A.5), que se incluy6 posteriormente como condicién inicial en el software GeoClaw
(donde se llevaron a cabo las simulaciones numéricas del tsunami), y se extrajeron los valores

maximos de amplitud para un conjunto de receptores desplegados a lo largo de la linea de costa.

En total se generaron 30 escenarios con el fin de emular la cantidad de sismos de este rango
de magnitud (ver Figura 3.1), producida en varios ciclos sismicos, explorando la variabilidad
de las caracteristicas del terremoto y del tsunami. Pues a la fecha no se tienen observaciones

producto de sismos tipicamente tsunamigénicos con magnitud mayor que 8.2 en la zona epicentral
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Figura 3.1: Epicentros de los escenarios generados con Fakequakes (Melgar et al., 2016) por
rango de magnitud, desde M,8.1 hasta My,8.6 y su deslizamiento maximo correspondiente. Las
lineas continuas representan profundidad a la que interactian la placa de Cocos y Norteamérica,
extraidas del modelo SLAB-2.0 (Hayes et al., 2018). Los triangulos verdes invertidos denotan la
ubicacion de las localidades de Corralero (CO) y Jamiltepec (JO) en el estado de Oaxaca.

considerada.

3.2. Comparacion de perfiles de amplitud

Del grupo de simulaciones se extrajeron los perfiles de amplitud maxima (1) con un conjunto
de receptores, en su mayoria, paralelos a la linea de costa y posteriormente aproximados a una
is6bata de 5 m con la ley de Green. Los valores de 1 fueron separados acorde la magnitud del
sismo que los gener6, desde M8.1 hasta M,8.6 con un intervalo de 0.1My, y comparados con
las amplitudes extraidas del estudio llevado a cabo por Nuiez-Cornu et al., (2008) (ver Figura
3.4). En general, cada perfil tiene una proporcionalidad entre la magnitud y el valor de 1, cuyo
maximo para todos los escenarios oscila entre 0.1 m y 22.2 m (ver Figura 3.4). De igual manera,
las mayores variaciones de 7 se focalizan entre los —96° y —100° de longitud, englobando los

receptores que se localizan entre Acapulco (Guerrero) y Tehuantepec (Oaxaca) (ver Figura 3.4).

Se observé que los sismos con magnitud mayor de M,,8.3 tuvieron perfiles de 7 por encima de los
valores reportados por Nufiez-Cornu et al., (ibid.), sin embargo, el promedio y el minimo en todos

los rangos de magnitud estan por debajo, lo cual se aprecia en las densidades calculadas por cada
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Figura 3.2: Caracteristicas de los escenarios generados acorde con las leyes de escalamiento de
Blaser et al., (2010) para sismos con magnitud My, entre 8.1 y 8.6.

10 receptores en los diagramas de violin (ver Figura 3.4). Por ultimo, los valores de i para sismos
con magnitudes entre 8.3 y 8.4 se encuentran entre 19.6 m y 20.2 m, y para magnitudes entre
8.5—8.6 entre 22.1 m y 24.2 m, siendo la zona de Jamiltepec en ambos rangos, la que registra los
valores mas altos. De igual manera, los mareégrafos sintéticos que tuvieron la mayor amplitud
son los del Puerto Angel con 3.9 m, Corralero con 3.2 m y Jamiltepec con 2 m, y el tiempo de arribo
minimo se da entre Acapulco y Puerto Angel a los 4.1 min y el méximo en las zonas que rodean
Manzanillo y Puerto Chiapas. Teniendo en cuenta la naturaleza del fenémeno, las magnitudes de
los escenarios y distancia epicentral, las zonas de mayor variacién de 7 se localizan cerca de la
costa; especificamente entre Acapulco-Corralero con amplitudes de 7.2 m y Jamiltepec-Puerto

Angel con amplitudes de 7.5 m y valores de ¢ = 2 m (ver Figura 3.5).

3.2.1. Comparacion de resultados con sismos tsunamigénicos alrededor del

mundo

Considerando que la zona de subduccién mexicana no cuenta con sismos tsunamigénicos medidos
con magnitud mayor que 8.2, se compararon la amplitud maxima del tsunami y el deslizamiento

del conjunto de escenarios simulado, con observaciones disponibles (e.g., modelos de deslizamiento,
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Figura 3.3: Modelos de deslizamiento generados con Fakequakes (Melgar et al., 2016) para sismos
de magnitud My8.1 y M 8.2, en los que se muestra el deslizamiento maximo (imagen superior),
el tiempo de ascenso (imagen del medio) y tiempo de nucleacién (imagen inferior). Los tridangulos
verdes representan la localizacién de las estaciones mareograficas del Servicio Mareografico
Nacional y los naranjas los puntos con valores reportados por el estudio de Nufiez-Corndu et al.,
(2008).

mediciones de amplitud y mecanismo focal) de terremotos tsunamigénicos ocurridos en otras
zonas de subduccién, cuya magnitud My, estuviese entre 8.0 y 8.6. Estos datos fueron extraidos
de las plataformas SRCDMOD (Mai et al., 2014), el catalogo global de tensores de momento
sismico (GLOBAL-CMT, por sus siglas en inglés) (Ekstrom et al., 2012) y el catdlogo histérico de
tsunamis de la Oficina Nacional de Administracién Ocednica y Atmosférica de Estados Unidos

(NOAA, por sus siglas en inglés).

El traslape de las observaciones y los valores extraidos de los modelos propuestos es dispersa (ver
Figura 3.6), pues terremotos de magnitud M,8.0 con deslizamiento de 4 m, registran valores de
amplitud entre 4 — 12.25 m, diferencia que atribuimos a la instrumentacién y la distancia entre el

epicentro y la costa. Lo anterior, es posible de observar en el sismo de Peru (ver Figura 3.7), que
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Figura 3.4: Resumen de las amplitudes obtenidas de los 30 escenarios considerados en este
estudio. a) Perfiles de amplitud n[m] en funcién de la longitud por cada rango de magnitud
(lineas azules). b) Amplitudes registradas por todo el conjunto de escenarios, la linea continua
representa el maximo valor, la discontinua la media y la punteada el minimo. Los diagramas
de violin permiten observar la distribucién de la amplitud en un conjunto de 10 receptores
equiespaciados cada 10 km. Las lineas verticales en morado denotan las amplitudes reportadas
por Nufiez-Cornu et al., (2008) en las zonas de Acapulco (Guerrero, AG), Corralero (Oaxaca, CO),
Jamiltepec (Oaxaca, JO) y Tehuantepec (Oaxaca, TO).

oscila entre los 1 km y 1750 km. Con relacién a los escenarios, se puede observar una tendencia
casi lineal entre la magnitud, la amplitud y el deslizamiento; no obstante, los sismos de magnitud

8.1, 8.2 y 8.3 tienen la mayor variacién de amplitud, que se aprecia en las lineas superiores
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Figura 3.5: Variabilidad de las métricas de intensidad del tsunami de las simulaciones numéricas
llevadas a cabo. a) En la parte superior se muestran los tiempos de arribo en lineas rojas, en el
mapa del medio las maximas amplitudes registradas y en la parte inferior la desviacién estandar
de la amplitud n(¢) de todo el grupo de mediciones. Los tridngulos verdes representan la ubicacién
de los puertos de la costa pacifica (Manzanillo - MA, Lazaro Cardenas - LC, Zihuatanejo - ZI,
Acapulco - AC, Puerto Angel - PA, Huatulco - HU, Salina Cruz - SC, Puerto Chiapas - PCH)
y las flechas simbolizan la subduccién entre la placa de Cocos y Norteamérica. b) - g) Los
mareogramas sintéticos en lineas azules para las estaciones de Acapulco - ACAP, Corralero -
CORR, Jamiltepec - JAMI, Puerto Angel - PTAN, Huatulco - HUAT y Salina cruz - SALC.

de cada marcador. Dicho comportamiento se atribuyé a la aproximaciéon de amplitud utilizada
y una posible sobreestimacion del deslizamiento (Scala et al., 2020). Sin embargo, este dltimo
factor se considera grosso modo, en la variacién de rigidez dentro de cada escenario, pues en cada
escenario se considerd una variacién de la velocidad acorde a la geometria de la subduccién y la

profundidad.

De igual manera, la Figura 3.7 muestra las diferencias que tienen los parametros de la fuente

sismica de cinco eventos con observaciones y modelos disponibles, de los cuales se encontré una
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Figura 3.6: Comparacion de las caracteristicas de la fuente de sismos con fallamiento inverso
y magnitud My, mayor que 8.0 ocurridos en el Cinturén Volcanico del Pacifico. a) Mecanismos
focales y epicentros de los eventos con magnitudes entre My,8.0 y M 8.6 separados acorde a la
magnitud. b) Comparacién entre el deslizamiento maximo (extraido del modelo de falla finita)
y amplitud maxima registrada, para los sismos mostrados en a) y ¢) Comparacion entre el
deslizamiento méaximo y la amplitud méaxima recabada para el conjunto de modelos generados.

diferencia de 0.375 para la magnitud My, 15 km para la profundidad, 37.5 km para la latitud
y 18.5 km para la longitud. También, del conjunto de eventos, el sismo de My8.3 ocurrido en
las Islas Kuriles el 2006-11-15, tiene la medicién de amplitud mas grande, en contra parte a los
ocurridos al norte y sur de Sumatra My8.6 2005-03-28 y M,8.5 2007-03-28, que a pesar de su
magnitud, tienen mediciones de amplitud moderadas que no sobrepasan los 5 m. Lo anterior,
resulta importante para este estudio, ya que de los escenarios modelados, aquellos con magnitud
My, entre 8.3 y 8.6, tienen amplitudes mayores que las determinadas por estudios previos, por
lo tanto resulta complejo asignar una magnitud especifica a partir del conjunto de terremotos,
teniendo solo como referente datos histéricos y obtenidos a través de simulacién. Sin embargo,
teniendo en cuenta la incertidumbre que rodea los estudios de sismicidad histérica y los resultados
obtenidos del estudio propuesto, la magnitud para el terremoto de San Sixto podria encontrarse
entre My 8.3 y My,8.6, teniendo en cuenta que hay 12 escenarios que tienen mediciones igual o
mayores que las reportadas por Nunez-Cornd et al., (2008), mismos que se encuentran entre las
latitudes 16°-16.25° y longitudes —98.30° - 98° con un tiempo minimo de arribo de 4.5 min (ver
Figura 3.5).

A pesar de los valores inferiores de amplitud cercanos a ~ 1 m para los estados de Jalisco,
Michoacéan y Chiapas, se debe tener en cuenta que factores como la no linealidad y las pendientes
de la playa, podrian amplificar los valores de 1 de 2 hasta 5 veces, lo anterior ha sido verificado

con bases de datos de alta resolucion en andlisis de inundacion (e.g., Medina et al., 2021).

66



3.2. COMPARACION DE PERFILES DE AMPLITUD

20000 No.Obs. 19 No.Obs.267 No.Obs.60 No.Obs.241 No.Obs.206 No.Obs.125 No.Obs.51 No.Obs. 195 No.Obs. 1077
17500
15000
12500

10000

7500
5000
2500
0
W

Distancia de los receptores [km] &

20

Amplitud [m]
L_J"| S wv o

PN

1985-09-19  2003-09-25 2005-03-28  2006-11-15  2007-04-01 2007-08-15  2007-09-12  2014-04-01  2015-09-16

b) 2003-09-25 Mw8.3 Hokkaido - Japén
0.5- 0.2- 1-
e ] £ _
X X
0- : 0 - W '

2005- 03 28 Mw8.6 Norte de Sumatra
' 10 : 20 ]

2006-11-15 Mw8.3 lIslas Kuril

0.2+ 20- 20- 20-
z I I
E X X
0- i 0- 0 0-
2007-08-15 Mw8.0 Costas de Pera
0.2- 50 - 10+ 20—
z _ = E _ T £ _
S X X X
0- ! , 0- A 0-
0.2 ] 5 10+
0- ; . 0- ' . ' 0- . . ;
0.8 1.0 1.2 0.8 1.0 12 0.8 1.0 1.2 0.8 1.0 12
Magnitud Latitud Longitud Profundidad

Figura 3.7: Comparacién de las caracteristicas del tsunami y de la fuente sismica de eventos con
fallamiento inverso y magnitud My, mayor que 8.0 ocurridos en el Cinturén Volcanico del Pacifico.
a) Densidad de las mediciones de amplitud y la distancia a la que se realizé la medicién, en la
parte superior se muestra el niimero de observaciones. b) Parametros de la fuente extraidos de
los modelos de falla finita con fallamiento inverso y magnitud My, mayor que 8.0. Los valores de
latitud y longitud se dan en los mismos rangos solo con fines comparativos.

67



CAPITULO 3. ANALISIS DE LA FUENTE SISMICA PARA EL TERREMOTO DE SAN SIXTO
DE 1787

Aunque los parametros de la fuente utilizados en la comparacién fueron obtenidos con diferentes
métodos que a simple vista podrian llegar a ser incompatibles, se considera que reproducen la
naturaleza del fenémeno con las limitantes de sus aproximaciones, de las cuales se destaca como
la principal, a la variacién espacio-temporal de las propiedades de la corteza en la generacion de
los modelos de deslizamiento y el nimero de escenarios considerado, ya que se generaron a partir

de caracteristicas de sismicidad meramente interplaca.

Por dltimo, la diferencia que se encontré en los parametros de la fuente de sismos con magnitudes
cercanas a la de San Sixto (ver Figura 3.7), mostré valores de 0.5My, en la magnitud y 14.8 km
en la profundidad. Dichos parametros son altamente importantes en el potencial tsunamigénico
del terremoto por lo tanto, incrementan la incertidumbre alrededor del evento en cuestién, por
consiguiente deja la hipétesis que sismos tsunamigénicos de magnitud similar o mayor al de
San Sixto se puedan generar en el futuro esta todavia en debate, ya que el area de ruptura
contemplada en este estudio abarca varios de los sismos ocurridos en Oaxaca (e.g., 2020 — 06 — 23
My 7.4 en la Crucecita, Oaxaca) y considerando su variacién geométrica a lo largo de la costa, hace
maés probable que rompa en eventos de magnitud My, inferior a 8.6, que posiblemente generen

tsunamis en un futuro.
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CAPITULO

ANALISIS REGIONAL DE PELIGRO POR TSUNAMI PARA LA ZONA DE
SUBDUCCION MEXICANA A PARTIR DE MODELOS ESTOCASTICOS DE
DESLIZAMIENTO

The language of probability allows us to speak quantitatively about some
situation which may be highly variable, but which does have some consistent
average behavior. Our most precise description of nature must be in terms of

probabilities.

Albert Einstein, 1879-1955

E n el siguiente Capitulo se muestran los resultados obtenidos en el estudio de PTHA llevado a
cabo para la ZSM. El trabajo fue publicado en la revista Journal of Geophysical Research - Solid
Earth, con titulo "Regional Probabilistic Tsunami Hazard Analysis for the Mexican Subduction
Zone from Stochastic Slip Models".

4.1. Banco de observaciones

E1 PTHA tiene como objetivo proporcionar el rango de probabilidad de una métrica de intensidad
(e.g., MTA, velocidad o flujo de momento, etc.) para una zona especifica y un periodo de retorno

dado. Este puede ser calculado para un amplio rango de eventos potenciales (ver e.g., Burbidge
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et al., 2008; Li et al., 2016; Park et al., 2016; Grezio et al., 2017; Davies et al., 2018), estimando
sus probabilidades con una estructura de decisién, como por ejemplo un arbol l16gico (ver Annaka
et al., 2007). En este se capturan y cuantifican las incertidumbres a través de diferentes ramas,
ponderadas acorde con la frecuencia de ocurrencia (extraida de catdlogos u opiniones de expertos).
Como resultado se obtienen escenarios que representan los parametros fisicos involucrados (ver
e.g., Annaka et al., 2007; Horspool et al., 2014). No obstante, su implementacién en zonas con

informacion escasa es un desafio, ya que se puede generar una estimacion poco realista o sesgada.

Dado que se requiere de una gran cantidad de informacién acerca de los sismos tsunamigénicos
en la ZSM para generar un arbol l6gico, en este trabajo, el peligro por tsunami se estimé siguiendo
la formulacién estandar del PSHA (ver e.g., Esteva, 1967; Cornell, 1968). E1 método consisti6
en generar un conjunto de fuentes cinematicas para varios rangos de magnitud y aplicando el
teorema de probabilidad total, estimar el peligro en términos de la probabilidad de excedencia
de la MTA, para una serie de periodos de retorno (i.e., 100, 500 y 1000 afios). Todos los aspectos

involucrados se explican en las siguientes sub-secciones.

4.1.1. Identificacion de fuentes sismogénicas

Se generé una base de datos de sismos tsunamigénicos ocurridos entre 1820 y 2019, con la cual
se identific6 la magnitud maxima y las caracteristicas de la fuente sismica de los terremotos
ocurridos en las cuatro regiones sismogénicas. Los hipocentros y magnitudes de eventos previos
a 1900 fueron extraidos de Farreras et al., (2005) y NOAA (2021) y los posteriores, del catélogo
en linea del SSN (2022). De igual forma, los tensores de momento se extrajeron del Global-CMT
(Ekstrom et al., 2012) a partir de 1974.

La Figura 4.1 muestra las cuatro regiones sismotecténicas propuestas por Zuiniga et al., (2017)
consideradas en este trabajo, las cuales fueron nombradas como SUB1, SUBg, SUB3 y SUBy,
y delineadas con base en eventos de subduccién generados en zonas con acoplamiento fuerte e

intermedio, los terremotos intraplaca corresponden a otras zonas sismotecténicas.

Adicional a la geometria de cada regién, se emplearon los parametros a y b (resumidos en la
Tabla 4.1), calculados con el método de maxima verosimilitud (ver Aki, 1965). Las incertidumbres
fueron estimadas utilizando el método de bootstrap confirmando su estabilidad (Woessner et al.,
2005).

4.2. Método para la estimacion de peligro

4.2.1. Catalogo sintético de terremotos

Se generaron 7946 escenarios de ruptura cinemadticas con el algoritmo Fakequakes (Melgar et

al., 2016), cuya implementacion esta basada en la expansiéon de Karhunen-Loéve, introducida
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Figura 4.1: Panorama sismotecténico de la zona de subduccién mexicana. Los zonas sombreadas
a lo largo de la costa representan las regiones con sismicidad somera (Zufiiga et al., 2017) y tasas
de convergencia (Pardo et al., 1995; Sudrez et al., 2013). Los circulos rojos con diferentes tamanos
denotan los epicentros de sismos tsunamigénicos ocurridos entre 1820 y 2019, acorde con la base
de datos del SSN y NOAA. Los circulos azules y estrellas amarillas muestran los epicentros y
lugares discutidos en el texto anteriormente. Los tridngulos verdes representan las estaciones
del SMN y el mecanismo focal est4 en el epicentro del sismo de Tehuantepec My,8.2 ocurrido el 8
de septiembre de 2017.

Tabla 4.1: Parametros de recurrencia para las zonas sismotecténicas consideradas en el estudio
de PTHA, extraidos del estudio de Zuniga et al., (2017).

Region a b

SUB; 2.39+0.0 0.55+0.0
SUBs 3.95+0.05 0.75+0.01
SUBs 4.2+0.04 0.77+0.01
SUBs 4.07+0.11 0.75+0.03
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por LeVeque et al., (2016) e implementada por Melgar et al., (2016) con modelos estocasticos de
deslizamiento generados a partir de una funcién de correlacién tipo Von-Karman. En cada sub-
falla, el patrén de deslizamiento esta normalmente distribuido con un exponente de Hurst de 0.7,
el cual describe la rugosidad del deslizamiento. Las longitudes que definen la correlacién de tipo
Von-Karman escalan con la longitud y el ancho de la falla, de manera similar al trabajo llevado
a cabo por Mai et al., (2002) por lo tanto, las fallas mas largas tienen longitudes de correlacién
y asperezas en general mas grandes. Para capturar el rango de las posibles dimensiones de la
fuente, la implementacion define la longitud y el ancho de la falla haciendo un sorteo aleatorio,
utilizando las relaciones de escalamiento probabilistas de Blaser et al., (2010) para terremotos de
subduccion. Como resultado, no todos los terremotos con la misma magnitud tienen la misma
dimensién. Asimismo, el método a veces produce geometrias mas largas o mas cortas que el

promedio (para detalles especificos ver Melgar et al., (2016) o el Capitulo 1).

Los escenarios fueron generados teniendo como referente la geometria 3D de la subduccién
propuesta por Hayes et al., (2018) con el modelo SLAB2.0, que incluye los resultados obtenidos a
partir de funciones de receptor de Pérez-Campos et al., (2008) y Melgar et al., (2011), asimismo,
se incluyeron los sismos tsunamigénicos registrados hasta 2018, la estructura cortical propuesta
por Simmons et al., (2012) y los modelos de deslizamiento disponibles (ver Figuras 4.2 y 4.3).
Posteriormente, se fijaron el angulo de buzamiento a 90° y el hipocentro aleatoriamente en la
superficie de la falla, este tultimo, hasta que el modelo de deslizamiento fuese consistente con
la magnitud estipulada. Luego, se calcularon los tiempos de nucleacién con una distribucién de
velocidad de fondo que varia con la profundidad y se perturbé estocasticamente, siguiendo la
aproximacién descrita por Graves et al., (2010) y Graves et al., (2015); lo que permitié una propa-
gacién mas rapida donde el deslizamiento es més grade y lento donde es pequefio. Finalmente, el
deslizamiento en cada sub-falla se parametrizé con la funcién de deslizamiento de Dreger (Mena
et al., 2010), con tiempos de ascenso que escalaron con el cuadrado de la raiz del deslizamiento, y

se restringieron hasta coincidir, en promedio, con lo observado por Melgar et al., (2017).

Se utiliz6 la relacién truncada de Gutenberg-Richter (TGRR, por sus siglas en inglés) para el

calculo de la tasa anual de ocurrencia (v;) de cada evento, expresada como

eﬂ(Mi*Mmin) — efﬁ(Mmafomin)

(4.1) R Ty 7

Mpin < M; < Mp,y,

siendo M; la i-ésima magnitud del evento, v = e(@FMnin) g = q1In(10) y p = b1In(10) constantes
derivadas de los parametros de regionalizacién (ver Tabla 4.1), M,,;, es la magnitud de momento
minima fijada a 7.0, debido a que las magnitudes por debajo de este valor raramente generan
tsunamis con dafnos importantes y M., es la magnitud maxima de momento sismico prevista

fijada a 8.4 en todas las zonas sismotecténicas.
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Figura 4.2: Resumen de los parametros de la fuente para los 1966 y 2003 escenarios generados
para las regiones SUB; y SUBs. a) y b) Distribuciones del largo y el ancho, comparado con la
ley de escalamiento de Blaser et al., (2010). ¢) La magnitud objetivo y deslizamiento. d-f) Media,
maéaximo y desviacién estandar del deslizamiento.
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Figura 4.3: Resumen de los parametros de la fuente para los 1970 y 1995 escenarios generados
para las regiones SUB3 y SUBy4. a) y b) Distribuciones del largo y el ancho, comparado con la
ley de escalamiento de Blaser et al., (2010). ¢) La magnitud objetivo y deslizamiento. d-f) Media,
maximo y desviacion estandar del deslizamiento.
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El nimero de eventos se calculé reproduciendo la sismicidad expresada con la TGRR para cada
zona sismotecténica (ver Taba 4.1), cubriendo un rango de magnitudes entre My, 7.0 y M,8.4 con
un intervalo de AM de 0.1. El ndmero de terremotos para cada AM se calcul6 multiplicando
la frecuencia anual de ocurrencia con una constante, obtenida del cociente entre la tasa de
excedencia calculado con la Ecuacién (4.1) y la funcién de densidad acumulada (CDF, por sus
siglas en inglés), determinada para una distribucién aleatoria uniforme con un nimero de
muestras fijado a 400. De igual manera, la desviacion estandar se calcul6é para el rango de
magnitudes contempladas (las lineas de error localizadas en la parte superior de las barras rojas

en la Figura 4.4)

Es importante tener en cuenta que el nimero de eventos es un parametro critico en la estimacion
del peligro, dada la necesidad de capturar las posibles variaciones de las propiedades de la fuente
sismica en los escenarios de ruptura. En efecto, tener escenarios suficientes en cada magnitud
permite capturar comportamientos tsunamigénicos dadas las limitaciones en el periodo de
observaciones y las bases de datos geofisicas. Aproximaciones alternativas emplean el coeficiente
de variacién o la probabilidad condicional como una parametrizacién estadistica, para establecer
el namero de muestras por rango de magnitud, donde el namero de realizaciones es estimado
con la probabilidad o una curva de variaciéon que se estabiliza (e.g., Melgar et al., 2019; Mulia
et al., 2020; Williamson et al., 2020). Sin embargo, vale la pena resaltar que ajustar la CDF
teniendo en cuenta parametros sismotecténicos, generé un nimero de terremotos que emulan un
comportamiento similar a los métodos mencionados anteriormente, obteniendo ~ 2000 escenarios

por zona sismotecténica (ver Figura 4.4).

Vale la pena resaltar que los sismos tsunamigénicos generados en el campo cercano deben ser
estudiados en detalle, ya que son los principales contribuyentes al riesgo por tsunami (De Risi
et al., 2016). En estos, se consideran modelos de deslizamiento uniforme, ya que el momento
sismico, el tipo de fallamiento y el patrén de radiacién son los que mas influyen en la amplitud del
tsunami (Geist et al., 2006). Por el contrario, en el campo cercano, se requiere una consideracion
mas detallada de la fuente sismica, pues las complejidades en la distribucién del deslizamiento,
estructura cortical y evolucion temporal del desplazamiento en la base del piso oceanico, pueden
afectar la amplitud del tsunami (Le Gal et al., 2017). A pesar de esto, es raramente contemplado
en los estudios de peligro por tsunami (Li et al., 2016; Melgar et al., 2016; Grezio et al., 2017;
Sepilveda et al., 2017). Por lo tanto, en este trabajo se analizé el impacto por tsunamis en
el campo cercano, para ello se utilizaron distribuciones de deslizamiento no uniformes en la
generacion de modelos de desplazamiento, los cuales se esperan den una aproximaciéon mas

realista de la generacién del tsunami y su simulacién numérica.
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Figura 4.4: Numero de eventos y tasa anual de ocurrencia (v) para las regiones sismotectonicas
SUB1,SUBg, SUB3 y SUB4. Con diamantes y lineas punteadas negras se muestra v. Las barras
rojas denotan el nimero de eventos por rango de magnitud y la desviacién estandar para el
nimero de muestras contemplado. En la parte superior se muestra el nimero total de escenarios.

4.2.1.1. Generacion de escenarios estocasticos de deslizamiento
4.2.2. Simulacién numérica

La modelacién numérica juega un rol esencial en la estimacién del peligro por tsunami, ya que
permite la prediccion de caracteristicas fisicas como el oleaje y la inundacién. Varios han sido
los métodos disponibles para la simulacion del tsunami, utilizando ya sea relaciones empiricas
con datos histéricos (Okal et al., 2004) 0 mas comtinmente, simulaciones numéricas (e.g., Goto et
al., 1997; Lynett et al., 2002; LeVeque et al., 2011). Tradicionalmente, la simulacién de tsunamis
se ha divido en tres etapas: generacién, propagacion e inundacién. En la etapa de generacién,
los desplazamientos del piso ocednico son calculados con la solucién estatica de Okada (1985)
para una falla rectangular en un semi-espacio homogéneo. Posteriormente, el desplazamiento
del piso oceanico es transferido, ya sea en la perturbacién del nivel medio del mar con una

velocidad constante (ver Figura 4.5) o un filtro hidrodinamico es utilizado para tener en cuenta la
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compresibilidad del agua (Kajiura, 1970).

4.2.2.1. Generacion de modelos de deformacion cinematica del piso oceanico

Una vez se genera el modelo de deslizamiento heterogéneo, la deformacién del piso oceanico se
calcula con la solucién de Okada en cada paso de tiempo (ver Figura 4.5) y posteriormente se
tomé6 como condicién inicial en el software GeoClaw, que resuelve el modelo de aguas someras no
lineales, utilizando el método de volumenes finitos y un algoritmo de refinamiento adaptativo
(Berger et al., 2011). El refinamiento permitié incluir secciones batimétricas con diferentes niveles
de resolucién, generando un tratamiento adecuado de las discontinuidades en la evolucién del
frente de onda, lo que es de gran utilidad en el analisis de la inundacién en regiones cercanas a
la linea de costa.

En todas las simulaciones, la friccion del piso ocednico se contemplé con un coeficiente de Manning
fijo de 0.025 y una condicién de Courant—Friedrichs—Lewy de 0.75 para garantizar la convergencia.
El tiempo simulado fue de 4.5 hr con un paso de tiempo de 0.25 s para 3 niveles de refinamiento.
La batimetria y topografia fue representada utilizando la base de datos SRTM15, con 15 segundos
de arco de resoluciéon ~ 500 m (Olson et al., 2016). Los perfiles de MTA de cada escenario se
registraron en 1433 puntos de control, desplegados a lo largo de la linea de costa, con una
separacién promedio de 0.45 km (de latitud), 1.08 km (de longitud) y un rango de profundidad
entre 6 m hasta los 80 m (ver Figura 4.6). Como paso final, se utiliz6 la aproximacion de Green

para homogeneizar todas las amplitudes a una profundidad de referencia de 5 m.

4.2.3. Suposiciones probabilistas

La probabilidad condicional P(n > 1n.) de que la amplitud del tsunami (1) exceda cierto umbral
(n.), asumiendo la ocurrencia de un terremoto como un proceso de Poisson, dependiente del

tiempo (ver e.g., Field et al., 2003) puede expresarse como

N
(42) P(T] > nc) =1- H e—Vi TP(n>T/c|Rupturai)’
=1

siendo N el nimero de terremotos tsunamigénicos o rupturas, T el periodo de interés (50 afios),
v; la tasa anual de ocurrencia y P(n > 1. | Ruptura;) la probabilidad condicional de exceder un

umbral de amplitud dado para un evento o escenario (Ruptura;).

En total, se llevaron a cabo 7946 simulaciones (para mayores detalles ver Salazar-Monroy et al.,
2021Db), de las cuales se registré el MT A en ocho estaciones (ver Figura 4.1). Subsecuentemente,
se calculé la distribucién geografica del MTA a lo largo de la costa para 100, 500 y 1000 afios de

periodo de retorno promedio (ARP, por sus siglas en inglés), y la desagregacion correspondiente.

77



CAPITULO 4. ANALISIS REGIONAL DE PELIGRO POR TSUNAMI PARA LA ZONA DE
SUBDUCCION MEXICANA A PARTIR DE MODELOS ESTOCASTICOS DE DESLIZAMIENTO

b.) Propagacion del Propagaci6n del Propagacién del
tsunami tsunami tsunami
> > >

Deformacion
del piso

oceanico Z, - -

' / rd

T=1s T=20s T=50s

Modelo de deformacion _ . . L.
cir stica del piso =T1s + T20s + T50s + ... + Tiempo de simulacién
c.) . Distancia
Tsunami nx,y,t) n(xyt) deinundacién
> <«

Corteza
continental

-Hipocentro
seleccionado aleatoriamente

Caracteristicas de la sub-falla
‘W Receptor artificial en la profundidad de la simulacién

[ Deslizamiento [m] 'V Receptor artificial a 5m de profundidad

Tiempo de ascenso [s]
Tiempo de nucleacion [s]

Figura 4.5: Aproximacion empleada en las simulaciones numéricas. a) Ilustracién de la distribu-
cién del deslizamiento en cada sub-falla y las magnitudes fisicas relacionadas, con hipocentro
fijado aleatoriamente. b) Evolucion de la deformacién del piso ocednico calculada con la superpo-
sicion de la solucién estatica de Okada (1985) para cada At. ¢) Aproximacién de Green para el
célculo de la altura del tsunami, las alturas son registradas por un receptor artificial (triangulo
rojo) y escalada a una isobata de 5 m (triangulo verde).

4.3. Resultados

De las simulaciones realizadas, cerca del 90% d registraron un valor de MTA inferior a 2 m (ver
Figura 4.6), no obstante el valor mas alto de todo el conjunto de escenarios se aproximé a los 9 m.
Posteriormente, dichas mediciones fueron utilizadas en la generacién de curvas de peligro para
8 puntos y mapas (considerando todos los receptores), que se muestran en las figuras 4.7 y 4.8,

respectivamente.

Atribuimos los bajos valores de probabilidad de excedencia, en Puerto Chiapas, Puerto Angel
y Lazaro Cardenas (Figura 4.7), a las mediciones de amplitud que se encuentran entre 0.1 m
hasta 4.5 m, lo cual difiere del resto de estaciones. En general, la probabilidad de excedencia
tiene una variacién suave, no obstante, se observan cambios prominentes para los valores de

MTA inferiores a 1 m en Manzanillo, Zihuatanejo y Acapulco.

Con la desagregacion de los valores de MTA, se identific6 la contribucién relativa en el peligro
estimado por cada rango de magnitud A M, lo cual permitié establecer sus rangos caracteristicos.
Agrupando aquellos escenarios que tuvieron una MTA arriba de 1 m por cada 0.2My, (Figura
4.11). En general, el porcentaje de la amenaza difiere a lo largo de la ZSM, los estados del norte

son influenciados por sismos con magnitudes entre My 7.0 y My,8.4 en contraste, los del sur
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Figura 4.6: Distribucion de receptores y mediciones de amplitud recabadas para el estudio de
PTHA llevado a cabo. a) Receptores de amplitud considerados en las simulaciones numéricas
por regién sismotecténica. b) Perfiles de amplitud méxima registrada por las 7.946 simulaciones
(lineas grises) y su valor méaximo por receptor (lineas rojas). Las lineas verticales en magenta
denotan la ubicacién de las estaciones del Servicio Mareografico Nacional. El mapa de calor en la
parte inferior agrupa el namero de eventos por cada 1 m de amplitud.
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Figura 4.7: Curvas de peligro por tsunami para PCH=Puerto Chiapas, SC=Salina Cruz,
HU=Huatulco, PA=Puerto Angel, AC=Acapulco, ZI=Zihuatanejo, LC=Lazaro Cérdenas y
MA=Manzanillo. La linea horizontal punteada, representa el periodo de retorno promedio (ARP)
correspondiente.

son influenciados por terremotos con magnitudes entre My, 7.8 y M 8.4 en todos los periodos de

retorno.

4.3.1. Comparacion con otros estudios

La validacién de los estudios de peligro es una tarea compleja de llevar a cabo en zonas con
observaciones limitadas bajo esta premisa, se consideraron las amplitudes del tsunami como
la variable primaria para las estimaciones probabilistas. Pues se considera que los modelos de
deslizamiento heterogéneo y sus mediciones de MTA, constituyen un comportamiento realista del
fenémeno. Para validarlos, se comparé la amplitud del tsunami obtenida a partir del conjunto
de modelos de deslizamiento estocastico y modelos obtenidos a partir de inversién de formas
de onda. Bajo el supuesto que las amplitudes generadas con estos modelos son confiables y se
pueden comparar con las obtenidas de modelos estocasticos.

Utilizando la metodologia explicada previamente, se generaron 207 y 240 escenarios para los
terremotos del 25 de octubre de 1981 M7.25 (Playa Azul) y 21 de septiembre de 1985 M7.42
(Zihuatanejo), empleando los parametros a y b de la zona sismotecténica SUBjg (ver Tabla 4.1),
esperando que al usar estas caracteristicas haya generado una cantidad suficiente de eventos. Los

parametros de la fuente (i.e., modelos de deslizamiento, dimensiones del plano de falla, mecanismo
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Figura 4.8: Mapas de peligro por tsunami para 100, 500 y 1000 anos de periodo de retorno
promedio. Las barras a lo largo de la linea de costa muestran la amplitud méaxima del tsunami,
coloreadas acorde con su valor, entre 0 y 3 m. Asimismo, cada puerto de cabotaje se muestra en la
parte superior de la barra de amplitud.

focal, hipocentro y magnitud) se extrajeron de los catalogos del SSN (SSN, 2022), el Global-CMT
(Ekstrom et al., 2012) y la plataforma SRCMOD (Mai et al., 2014). Es importante aclarar que
los perfiles de amplitud no deben encajar exactamente, ya que los patrones de deslizamiento,

resolucion de las sub-fallas y consideraciones fisicas, difieren.

Posteriormente, para los modelos de deslizamiento obtenidos de la solucién del problema inverso
(tomados como referencia), se calculé la deformacién estatica con la solucién de Okada (1985)
(debido a las restricciones del deslizamiento y representacién de la fuente), que se utiliz6 poste-
riormente en las simulaciones con los dos tipos de modelos. De alli se registraron los perfiles de
amplitud y se contrastaron. A los perfiles adquiridos de los modelos obtenidos de la inversién
de formas de onda, se denominaron -modelos de referencia-, de igual manera, las amplitudes
registradas para ambos tipos de modelos fueron aproximadas con la ley de Green a una isobata
de 5 m.

Las amplitudes de los 207 escenarios de Playa Azul y 204 escenarios de Zihuatanejo, muestran
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Figura 4.9: Desagregacion geografica del peligro por tsunami para la ZSM acorde con 100, 500 y
1000 anos de periodo de retorno promedio. Cada barra denota el porcentaje de contribucién al
peligro (HC, por sus sigas en inglés) inferido de los escenarios con amplitudes arriba del umbral
que corresponde a su ARP y agrupado en un rango de magnitud de My, = 0.2 (barra de colores en
la parte superior derecha). Las lineas negras denotan la localizacién de los puertos de cabotaje.

valores mas grandes que los MTA de referencia (ver Figura 4.10), esto es similar a lo reportado en
la simulacion del campo cercano para la zona de subduccion de Cascadia (Melgar et al., 2019). No
obstante, para el conjunto de los modelos con base estocastica, el 20.7% y 24 % de los escenarios de
Playa Azul y Zihuatanejo, tienen un 91 % de similitud (calculada con un coeficiente de correlacion
de Pearson) con los MTA de referencia estimados (ver Figura 4.10). Los valores altos de MTA para
Zihuatanejo se extienden alrededor del 4rea epicentral, mientras los resultados de Playa Azul son
dispersos, con puntos fuera de tendencia (ver Figura 4.11). Ambos terremotos tienen el cuartil
superior y la media sobre la maxima amplitud de referencia, lo cual es posible de visualizar en

los diagramas de cajas desplegados a lo largo de la linea de costa.

Una prueba adicional consistié en la comparacién de la tasa de frecuencia acumulada (TFA)
del run-up con la tasa de excedencia anual, calculada para el conjunto de escenarios sintéticos

propuestos en el estudio de peligro (ver Figuras 4.7 y 4.8) y un catdlogo compuesto de tsunamis
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Figura 4.10: Comparacion de la amplitud méaxima del tsunami entre el conjunto de modelos
estocasticos de deslizamiento (SSM) y los modelos de referencia obtenidos de la inversién de
formas de onda (SMI), para los terremotos de Playa Azul M7.25 del 25 de octubre de 1981 y
Zihuatanejo M7.42 del 21 de septiembre de 1985. Las lineas grises representan la maxima
amplitud generada por los 207 (Playa Azul) y 240 (Zihuatanejo) escenarios, y la linea salmén las
amplitudes del modelo de referencia. Por tltimo, las lineas magenta denotan la localizacion de
las estaciones mareograficas del Servicio Mareografico Nacional.
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Figura 4.11: Comparacién de la amplitud méaxima del tsunami entre el conjunto de modelos
estocasticos de deslizamiento (SSM) y los modelos de referencia obtenidos de la inversién de
formas de onda (SMI), para los terremotos de Playa Azul M7.25 del 25 de octubre de 1981 y Zihua-
tanejo M7.42 del 21 de septiembre de 1985. Las sombras grises representan la méaxima amplitud
generada por los 207 (Playa Azul) y 240 (Zihuatanejo) escenarios. La sombra salmén denota las
amplitudes generadas por el modelo de referencia, asimismo, los graficos de cajas muestran la
distribucién de amplitud para 7 puntos de observacién. Por dltimo, la linea roja vertical muestra
la ubicacion del epicentro y la magenta la localizacién de las estaciones mareograficas del Servicio
Mareografico Nacional.

regionales e histéricos registrados en la Bahia de Acapulco desde 1732 hasta 2019 (ver Tabla A.2).
Para los escenarios sintéticos, se calculé la maxima amplitud en un conjunto de 30 receptores cerca
de la Bahia de Acapulco (ver Figura 4.12), con una profundidad de referencia de 5 m y convertidos
a run-up utilizando un factor de 2. La TFA del run-up se ajusté de manera independiente para
cada conjunto de datos (dado que los eventos histéricos tienen una incertidumbre mayor en los
valores de amplitud reportados), considerando solo los registros de las boyas (TGO, por sus siglas
en inglés) y todo el catalogo (ALL, por su traduccién del inglés), empleando una ley de potencia

truncada y el algoritmo de Levenberg-Marquardt.

El maximo run-up de los escenarios fue de 8.11 m, este es consistente con el reportado por el

catalogo (ver Tabla A.2 y Figura 4.12), la comparacién entre la TFA del TGO y los modelos
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estocasticos de deslizamiento revelan algunas discrepancias, asociados a la falta de informacién
disponible (especialmente de eventos con run-up grandes) y aproximacion gruesa para su céalculo,
lo cual puede llegar a sobreestimar la TFA. Aun asi, lo anterior arroja algo de luz sobre la
consistencia de nuestros calculos sin embargo, la sobreestimacion no se observa por completo en
la tasa acumulada de MTA a una profundidad de 5 m; dentro del rango de ~ 1 hasta ~3 m, las
curvas estan razonablemente cerca. Esta aparente diferencia podria explicarse considerando la
variabilidad de las ubicaciones de los valores reportados (ver Tabla A.2) y la falta de batimetria
detallada en nuestras simulaciones. Se espera que al incluir batimetria fina, catalogos de tsunamis
y otros puntos de medicion a lo largo de la costa de la ZSM permitira la validacién de nuestra
metodologia, asi como también evitar sesgo en las mediciones de amplitud. Lo anterior, implicaria
un esfuerzo prolongado de monitoreo y una meticulosa revision de las observaciones, lo cual
esta fuera del alcance de nuestra investigacién. Aunque las observaciones disponibles no son
enteramente reproducidas por nuestra base de datos sintéticas y aproximacion (Figuras 4.11
y 4.12), consideramos que es un ajuste razonable, acorde con las mediciones de amplitud de
tsunami y las estimaciones de probabilidad de excedencia con las aproximaciones empleadas.
Ademas, esperamos que nuestros resultados permitan identificar puntos relevantes del peligro
con mapas, curvas y magnitudes importantes con un analisis de desagregacion (ver Figuras 4.7,

4.8 y 4.11) que pueden ser utilizados para inferir los dafios potenciales.

4.3.2. Analisis de peligro

La inclusién de modelos geofisicos que recreen la dinamica sismotecténica de la ZSM es algo que
no ha sido contemplado en estudios anteriores (e.g., Jaimes et al., 2016b; Mori et al., 2017), por lo
tanto se considera como una contribucién significativa de este estudio, lo cual se reflej6 en los
escenarios propuestos, que recrean parcialmente la amplitud registrada por sismos tsunamigé-
nicos en la ZSM. Con los resultados obtenidos se capturé el impacto de tsunamis destructivos,
dados los periodos de retorno promedio contemplados (i.e., 100, 500 y 1000 afios) e intervalos
de magnitud (i.e., My, 7.0 — 8.4). Como era de esperar, hubo una correlacién entre la magnitud y
el deslizamiento en el plano de falla, la mediana del conjunto de MTA es ~0.53 m y el 6% de
las mediciones superan los 1.5 m, con un tiempo de viaje que oscila entre 5 — 15 min (calculado
desde los arribos de la maxima amplitud en cada escenario). Asimismo, se emple6 una tasa de
sismicidad diferencial (i.e., distribucién G-R), que engloba la actividad sismotecténica de la zona

de subduccién.

Es importante aclarar, que dada la prominencia de valores bajos de amplitud en el banco de
simulaciones, no se debe interpretar que la ocurrencia de sismos tsunamigénicos en la zona
es infrecuente o se tiene un peligro minimo, especialmente aquellos que tienen amplitudes
mayores de 1.5 m, ya que la sismicidad en las cuatro regiones es somera e intensa, por lo

que una revaluaciéon constante del peligro ayudaria a establecer de manera mas detallada las

85



CAPITULO 4. ANALISIS REGIONAL DE PELIGRO POR TSUNAMI PARA LA ZONA DE
SUBDUCCION MEXICANA A PARTIR DE MODELOS ESTOCASTICOS DE DESLIZAMIENTO

-100.2 -100.0 -99.8 -99.6

17.2 0 100
(c) |
- 17.1 = L
3 -20 £ L 10 =
T 17.0 © =
S 3 =T L
= 16.9 -40 3 F 102 3
° S ° g
£16.8 3 — CFR-TGO S
s -60 & —— RUN - UP - SSM 402 2
16.7 —— MTA-SSM pd
104 =
10°
(d) &
- 10-‘ s
E 2
S = 8
> 1072 E
g — CFR-ALL 3
= —— RUN - UP - SSM B 108 %
—— MTA-SSM 9
105 4 . : ' . . ' . 104"
70 72 74 76 78 80 82 84 10! 10° 10’
Magnitud M,,

Amplitud del tsunami [m]

Figura 4.12: Sintesis de la comparacién entre las tasas de recurrencia anual para la bahia de
Acapulco. a) Receptores empleados en la comparacion del run-up entre modelos estocasticos
de deslizamiento (SSM) y observaciones. b) Run-up de los SSM por cada My0.2. ¢) Traslape
entre la frecuencia cumulativa yr~! de las observaciones (linea negra), el run-up obtenido de los
modelos estocasticos de deslizamientos (linea verde) y MTA obtenido de los modelos estocasticos
de deslizamiento con un ajuste chi-cuadrado (puntos rojos), utilizando los registros de boyas
solamente (CFR-TGO 1950 —2019) los parametros de ajuste son C = 0.045, a4 =0.9809y h, =
3.1661. d) Traslape entre la tasa de frecuencia acumulada yr~! (linea negra) y la probabilidad
de excedencia (linea verde) para un ajuste Chi-cuadrado (puntos rojos) usando registros boyas e
histéricos (CFR-ALL), los parametros de ajuste son C =0.0363, a4 =1.1246 y h,, = 4.962.

métricas de intensidad, principalmente en estados como Colima, Michoacan y Guerrero. Otro
factor importante a tener en cuenta seria aumentar el volumen de observaciones, lo cual ayudaria
en la generacién de modelos méas competentes e incorporar factores de ponderacién en las curvas y

mapas de peligro, necesario para implementar un arbol légico (ver, e.g., Geist et al., 2006; Annaka
et al., 2007; Davies et al., 2018).

El analisis de desagregacion permiti6 identificar caracteristicas dominantes relacionadas con el
tsunami (e.g., magnitud y altura de ola) en Guerrero y Michoacan, con una contribucién relativa
de la amenaza de 12% y 8% y magnitudes de ~ M,,7.4 para un periodo de retorno de 100 anos.
En contraste, las zonas SUBy y SUB4 reportan bajos porcentajes de contribucién, focalizado en
magnitudes arriba de M, 7.8, lo cual se atribuye principalmente a la distancia relativa con los
receptores, dimensiones de las asperezas y resolucién de la batimetria, la cual es pobremente

representada para la zona SUBj3 y SUBy, lo cual es de extrafiar pues son zonas con intensa
actividad sismica.
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A pesar de los ejercicios de validacién llevados a cabo, la diferencia de amplitudes obtenida de
los modelos de desplazamiento, generados a partir de modelos estocasticos de deslizamiento y
aquellos obtenidos a partir de la inversién de formas de onda (i.e., modelos de referencia), puede
ser atribuida a la magnitud del terremoto y las sub-fallas gruesas con alto deslizamiento cerca de
la linea de costa; en el que el evento de Playa Azul localiza sub-fallas en 13 — 15 km, concentrando
la energia sismica en 400 km? con un maximo deslizamiento de 3.6 m. Ya que ambos eventos
tienen una magnitud pequena y observaciones dispersas (e.g., registros de amplitudes menores
que 0.5 m), una validacién de la amplitud es dificil de llevar a cabo. En el futuro, los registros
de amplitud generados por terremotos de magnitud superior, en conjunto con perfiles de playa
podria reducir los valores atipicos y mejorar esta comparacién. Con respecto al ajuste de la tasa
de frecuencia acumulada para la Bahia de Acapulco, se cree que un catalogo con mayor densidad
de eventos conduciria a una mejor comparacion, especialmente para los valores mas altos de
amplitud. Sin embargo, el run-up obtenido por nuestros escenarios muestra que el rango de
amplitud es de algiin modo compatible con las observaciones obtenidas de registros histéricos

reportados por Geist et al., (2006).

Vale la pena resaltar que otros fenémenos considerados con baja probabilidad de ocurrencia pero
potencialmente tsunamigénicos, tales como: terremotos de fallamiento normal fuera de la costa y
eventos del campo lejano, necesitan ser considerados en estudios futuros de PTHA. Un ejemplo
reciente de este conjunto, es el terremoto ocurrido el 8 de septiembre de 2017 cuyo hipocentro
se localizé cerca de la zona donde existe la hipétesis de que se tienen esfuerzos suficientes para
generar una ruptura a lo largo de la brecha sismica (Singh et al., 1981). También, los terremotos
tsunamis deben ser considerados, pues han sido detectados en Costa Rica, Pert y Chile, y por sus
caracteristicas fisicas (i.e., fallamiento inverso, procesos de ruptura lenta, baja caida de esfuerzos,
radiacion de alta frecuencia y gran inundacién para su magnitud moderada) se podrian llegar a
generar (Kanamori, 1972; Newman et al., 1998; Satake et al., 1999; Hill et al., 2012), sin embargo,
todavia no han sido concluyentemente identificados en la ZSM. Igualmente, otro complemento se
centraria en el analisis de inundacién, el cual no se tuvo en cuenta para este estudio, debido a la

alta carga computacional involucrada en el flujo tierra adentro para los miles de eventos.

Asimismo, anticipamos que incluir un arreglo de receptores sintéticos mas denso que el empleado
en las simulaciones numéricas de este trabajo, seria tutil para el registro de la MTA, pues se
cree que mejoraria las aproximaciones analiticas, asi como también incorporar catalogos con
un volumen de eventos mayor, en los que se consideren parametros obtenidos de evidencia
paleo-sismolégica y geoldgica. Igualmente, se deja para un estudio posterior, el contemplar tasas
de actividad sismica a corto y largo plazo, asi como también caracteristicas relacionadas con el
acoplamiento sismico (e.g., Ward, 1994; Kagan, 2002). Por dltimo, se espera que la informacién
mostrada en las curvas y mapas puede ser utilizada en programas regionales de proteccion civil,

administracién del riesgo y planeacion territorial en los estados relacionados. De igual manera,

87



CAPITULO 4. ANALISIS REGIONAL DE PELIGRO POR TSUNAMI PARA LA ZONA DE
SUBDUCCION MEXICANA A PARTIR DE MODELOS ESTOCASTICOS DE DESLIZAMIENTO

somos conscientes que puede ser mejorada o utilizada como estudio semilla para el desarrollo de
futuros analisis de inundacién o mapas de evacuacion a lo largo de la ZSM o en sitios especificos

de la misma.
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CAPITULO

COMENTARIOS FINALES Y CONCLUSIONES

It is by logic that we prove, but by intuition that we discover. To know how to

criticize is good, to know how to create is better.

Henri Poincaré, 1854-1912

E n este Capitulo se plantean los aspectos criticos, las areas de oportunidad y las conclusiones

del proyecto doctoral.
5.1. Comentarios

1. Tasas de recurrencia. La frecuencia con la que ocurre un sismo esta asociada con diversos
factores (e.g., tasa de deslizamiento, dindmica sismotectdnica, entre otros), dicho aspecto fue
incorporado en esta investigacion con un proceso de tipo Poisson, recayendo su célculo en los
valores de a y b, los cuales tienen un papel fundamental en los resultados de los Capitulos
3y 4, ya que a partir de estos se computaron el nimero de escenarios y se ponderaron las

estimaciones de peligro.

En este trabajo se emplearon los resultados de Zuiiiga et al., (2017), que reconocemos como
una herramienta valiosa para la ejecucion del proyecto, sin embargo, somos conscientes de

la variabilidad que estos pueden tener, pues hay una incertidumbre asociada y posible sesgo
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en los parametros de la fuente que se emplean en su calculo (e.g., localizacién, unificacién
de la escala de magnitud, distribucién del deslizamiento, etc.), dado el corto periodo de
instrumentacion, asi como también la clasificacién de su génesis (e.g., réplicas de sismos

principales e inter de intra placa).

Lo anterior se muestra en la Figura 5.1, donde se compararon la densidad de eventos de
magnitudes mayores que 5 por afio y regién sismotectonica, para los anos de 1900 a 2017
utilizando los catalogos de Zuiiga et al., (2017), ISC-GEM (2021), USGS (2021a) y SSN
(2022), se delimitaron a 2017 para que todos tuviesen el mismo periodo. Los parametros a y
b calculados con el método de méaxima curvatura (Chamberlain et al., 2018) (ver Figura
5.2), varian en todas las regiones, lo cual permite reafirmar lo expuesto anteriormente,
pues los tipos de magnitud e hipocentros que reporta cada catalogo varian, ya que el del
ISC-GEM (2021) y el de la USGS (2021a) reportan My, y el de Zuiiga et al., (2017) Mg.
Asimismo, difieren en los métodos de localizacién y modelos corticales de velocidades que
emplean para su calculo, que se considera como una fuente de incertidumbre significativa

en parametros como la profundidad.

De igual manera, dicha inestabilidad recalca la necesidad de actualizar y homogeneizar los
catalogos, asi como también incluir eventos histéricos, pues son escasas las observaciones
de terremotos interplaca de magnitud mayor que My,7.5. También, es importante resaltar
que entre 2017 y 2020 se generaron 115.617 eventos, de los cuales se tienen cuatro con
magnitudes importantes (e.g., 2017 —09 — 08 M8.2, 2018 - 02— 16 M7.2, 2020 - 06 — 23 M7.4

y 2021 -09 - 07 M7.1), que podrian afectar la regionalizacién sismica empleada.

2. Leyes de escalamiento. Es importante resaltar que las leyes disponibles a la fecha (ver
e.g., Wells et al., 1994; Blaser et al., 2010; Strasser et al., 2010; Murotani et al., 2013)
producen parametros de la fuente ligeramente diferentes, que pueden generar variaciones
en las amplitudes iniciales y en las guias del tsunami, especialmente en la direccion de la
trinchera (Murotani et al., 2013) por lo tanto, considerarlas en un arbol 16gico permitiria

identificar la incertidumbre asociada a las mismas.

3. Tipos de ruptura. En este trabajo se emplearon fuentes tsunamigénicas convencionales
(i.e, mecanismo focal inverso, somero y de magnitud igual o superior a 7.0) aun asi, contem-
plar otro tipo de fallamiento y fenémenos que desencadenen tsunamis ligados a la actividad
tectonicas tales como: deslizamiento submarinos (detectados en América central y del sur)
(Huene et al., 1989; Harders et al., 2011), sismos tsunamis, fallamiento normal (bastante
frecuentes en regiones como el Istmo de Tehuantepec) y fuentes en el campo lejano (Davies

et al., 2018), permitiria una evaluacién completa del peligro por este fenémeno.

4. Escenarios estocasticos de deslizamiento. Un aspecto importante y quiza novedoso en
el trabajo mostrado en el Capitulo 1.7, se relaciona con la generacién de escenarios estocas-

ticos de deslizamiento y su aplicacién en diversos problemas (e.g., analisis de parametros de
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Figura 5.1: Comparacién de catalogos sismicos acorde con la region sismotecténica interplaca de
la zona de subduccién mexicana. En la parte superior, cada barra denota el nimero de eventos
por afio desde 1900 a 2017, las lineas denotan el nimero de sismos acumulado por afio. En los
mapas es posible observar la densidad de eventos por color, el rojo representa el catalogo de
ISC-GEM (2021), el azul el catalogo de Zuniga et al., (2017), el verde el del SSN (2022) y el negro
el de la USGS (2021a).

la fuente y estudio de peligro), con los cuales se generé una variabilidad en los parametros
de la fuente sismica (comtunmente asumida como uniforme e instantdnea), basados en
rasgos fisicos, que produjeron un deslizamiento heterogéneo y por ende variaciones impor-
tantes en la inundacién (Li et al., 2016; Melgar et al., 2016; Salazar-Monroy et al., 2021a).

Se reconocen algunos aspectos que de incluirse, podrian mejorar la representacion de la
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Figura 5.2: Parametros a y b para las regiones sismotecténicas SUB1, SUB2, SUB3 y SUB4
contemplando un periodo de 117 afios a) y 10 afios b), empleando los catdlogos de USGS (2021a),
ISC-GEM (2021), SSN (2022) y Zuiiiga et al., (2017). La paleta de colores en la Figura a), indica
el nimero de eventos por cada catdlogo y su magnitud de completes correspondiente, denotada
por cada marcador.

92



5.2. RECOMENDACIONES, LIMITANTES Y PERSPECTIVAS

fuente en los escenarios utilizados en los Capitulos 3 y 4, tales como: la resolucién de las
sub-fallas en la geometria de la subduccién, lo cual seria deseable en estudios posteriores
de PTHA (Murotani et al., 2013), asi como también incluir la variacién del médulo de
rigidez, ya que esta afecta de manera directa las estimaciones de amplitud y previenen una

sobreestimacion sistematica del deslizamiento (Scala et al., 2020).

La amplitud del tsunami se incluy6 dentro de las estimaciones probabilistas mostradas
en el Capitulo 4 de una manera determinista, sin embargo, esta constituye una fuente
de incertidumbre adicional. No obstante, su influencia se analiz6 con una serie de 200
escenarios generados para tres lugares a lo largo del ZSM (ver Figura 5.3) este nimero de
muestras se consider6, ya que Goda et al., (2021) verificaron esta cantidad como suficiente
para representar la variabilidad de la amplitud dado un conjunto de 500 eventos. Lo
anterior, permiti6 identificar que la desviacién estandar de la amplitud en receptores
cercanos al epicentro es mayor, dicho factor repercutiria de manera directa en los resultados

empero, queda fuera de los alcances del trabajo realizado.

5.2. Recomendaciones, limitantes y perspectivas

Dado que el método de PTHA no esta estandarizado y se tienen diferentes aproximaciones (ver
Capitulo 1), se plantea como opcién complementaria al enfoque empleado en el Capitulo 4 lo

siguiente:

= Incluir diferentes formulaciones para la generacién de escenarios (e.g., Ruiz et al., 2015;
Melgar et al., 2016; Sepulveda et al., 2019; Scala et al., 2020), los cuales consideren la
influencia del margen de friccién y la rigidez, en la parte mas somera de la zona sismogénica

y la interfaz.

= Incorporar modelos de sismicidad que permitan la generacién simultdanea de terremotos

(e.g., modelos no Poissonianos).
= Dar un tratamiento como variable aleatoria a la amplitud.

= Considerar sismos de mayor magnitud y generados en el campo lejano (lo que extenderia la

zona de estudio a toda la costa del Pacifico).

= Realizar simulaciones de inundacién y llevar a cabo un analisis probabilista en zonas de

interés econémico y social.

= Considerar la sensibilidad de la inundacién en términos del coeficiente de Manning y la

batimetria.

= Construir un arbol 1é6gico contemplando las caracteristicas mas relevantes del tsunami y

sismotecténicas de la ZSM.
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Figura 5.3: Resultados obtenidos para los dos conjuntos de escenarios. a) Perfiles de amplitud.
b) Areas de ruptura de los tres escenarios contemplados, S1 en rojo y S2 en verde. Las estrellas
amarillas denotan el epicentro de cada escenario y los tridngulos verdes la ubicacién de los puertos
de Manzanillo, MA, Lazaro Cardenas, LC, Zihuatanejo, ZI y Acapulco, AC. ¢) Distribucion de
amplitud para cada tridngulo mostrado en la Figura a).

5.3. Conclusiones

= Los modelos de desplazamiento generados para el sismo de Tehuantepec M,8.2 del 8
de septiembre de 2017, mostraron ser consistentes con las observaciones, sin embargo,
fueron sensibles a parametros de la fuente como la localizacion, la extensién del plano de
falla y aproximacién temporal empleada. De estos, el modelo de Okuwaki et al., (2017)
genero las mayores amplitudes en sus tres versiones y el modelo de Melgar et al., (2018), el
mejor ajuste en su versién cinematica. Las tres aproximaciones determinaron con precision
los tiempos de arribo, por el contrario, los residuales de amplitud fueron de ~ 0.7 m en
la estacion de Salina Cruz. Asimismo, se destacaron factores que pueden influir en su

variacion, tales como: el modelo de velocidad, la velocidad de ruptura y la batimetria.

= Se exploré la variabilidad de la amplitud del tsunami con un conjunto de escenarios
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estocasticos de deslizamiento generados para el terremoto de San Sixto del 28 de marzo
de 1787, con magnitudes My, entre 8.1 y 8.6, de estos solo aquellos que estan arriba de
M,,8.3 registraron amplitudes mayores a las reportadas por investigaciones previas, valores
de deslizamiento maximo entre 11.3 y 20 m y desplazamiento entre 1 y 3 m. La regién
de mayor impacto segin los resultados, incluye las ciudades de Acapulco, Barra Vieja,
Barra Tecoanapa, Punta Maldonado, Corralero, Puerto Escondido, entre otras mas. El
papel de este sismo tsunamigénico en la evaluacion del peligro sismico para el pais es
preponderante, sin embargo, atin son muchas las preguntas que rodean el evento, dada la
limitante de observaciones. En este trabajo, se trat6 de dilucidar las caracteristicas de la
fuente sismica, empleando mediciones de tsunamis generados alrededor del mundo, los
cuales mostraron una variacién de hasta 0.5 unidades en la magnitud My, por lo tanto,
dado que la magnitud empleada en este estudio se obtuvo a partir de analisis histéricos
(Suarez et al., 2009), la incertidumbre es atin mayor. No obstante, se sefiala la necesidad
explorar otras consideraciones tanto fisicas como de modelado, ya que eventos como este son

plausibles en la zona, pues entre 1911 y 2020 se han generado siete sismos tsunamigénicos.

El estudio de PTHA llevado a cabo para la ZSM emple6 7946 escenarios con magnitudes
M, entre 7.6 y 8.4, generados a partir de las caracteristicas sismo-tectonicas develadas
con modelos publicados a 2017, registraron una amplitud méaxima del tsunami que varia
entre los 0.05 y 10 m y un tiempo de arribo entre 5 min y 1.5 hr. Con este conjunto
de resultados se generaron curvas y mapas para un conjunto de periodos de retorno
promedio, de los cuales se seflal6 como zona critica el estado de Colima, pues el 12% de
las amplitudes superan el umbral de 2 m. De igual manera, las costas de los estados de
Michoacéan, Guerrero, el norte de Oaxaca y el norte de Chiapas, reportaron un ~ 8.5%.
Si bien dentro del estudio de PTHA no se proveen mediciones de inundacién, pues no
se cuenta con una resolucién batimétrica que lo permita, la amplitud obtenida permite
inferir la severidad que puede llegar a tener el tsunami, e identificar dreas que pueden
ser potencialmente inundadas. Igualmente, se destacan aspectos que podrian afectar la
confiabilidad de los resultados en zonas donde la amplitud es baja, tales como la inclusién de
modelos batimétricos refinados, aproximaciones de amplitud y variacién del deslizamiento
acumulado con la rigidez. Por iltimo, la contribucién de los modelos con aproximacién
estocastica fue comparada con otros estudios levados a cabo para la bahia de Acapulco por
Geist et al., (2006), mostrando resultados coherentes acorde con las limitaciones en las
observaciones. Las estimaciones probabilisticas mostradas para las zonas de SUB1, SUB2,
SUB3 y SUB4 pueden emplearse en estudios complementarios de sismos tsunamigénicos,
tales como: la predicciéon de inundacién a lo largo de localizaciones costeras en la ZSM,

analisis de riesgo, estudios de uso de suelo y planeacion urbana.
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APENDICE

APENDICE

A continuacién se muestran las caracteristicas de las bases de datos empleadas y generadas

en el proyecto de investigacion.

A.1. Batimetria

La representacion de la superficie del piso ocednico en las simulaciones numéricas del tsunami,
fue llevada a cabo con el modelo SRTM15, el cual tiene una resolucién aproximada de ~ 500
m y se basa en predicciones batimétricas del tltimo modelo de gravedad global de CryoSat-2
y Jason-1, junto con 494 millones de sondeos con cobertura multihaz de profundidad editados
cuidadosamente. Asimismo, se utilizaron cartas batimétricas locales, las cuales fueron utilizadas
en conjunto con los datos de la batimetria global, para las simulaciones de los Capitulos 2, 3 y 4,

con espaciamiento minimo de 150 m entre sondeos y resolucion de 350 m.
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Figura A.1: Caracteristicas de las bases de datos batimétricos. a) Zonas de resolucién empleadas
en la simulaciones de los Capitulos 2, 3 y 4. b) Puntos con mediciones batimétricas a lo largo de los
estados de Jalisco, Colima, Michoacan, Guerrero, Oaxaca y Chiapas, utilizados en la interpolacién
con zonas de resolucién de 350 m.
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A.2. CARACTERISTICAS DE LOS MODELOS UTILIZADOS EN LAS SIMULACIONES CON
HERCULES

A.2. Caracteristicas de los modelos utilizados en las

simulaciones con Hércules

Tabla A.1: Parametros fisicos y geométricos utilizados para las simulaciones computacionales de
deformacion del piso ocednico del Capitulo 2.

Autores
Okuwaki Melgar USGS
Discretizacién temporal Unidades
Tiempo 200 200 200 s
As 0.005 0.005 0.005 s
Discretizacion espacial
Rango - longitud 660000 660000 660000 m
Rango - latitud 330000 330000 330000 m
ALon 3666.6 3666.6 3666.6 m
ALat 1833.3 1833.3 1833.3 m
Fuente sismica
Latitud -94.11 -94.11 -93.899 grados
Longitud 14.85 14.85 15.022 grados
Profundidad 58 58 47.4 km
Strike 316.00 316.00 314 grados
Dip 81.00 81.00 73 grados
Rake -77.55 -77.55 -100 grados
Magnitud My, 8.084996 7.991302 8.116250 -
Momento sismico 1.669143e+21 1.207682e+21 1.859411e+21 N-m
Desliz. maximo 18.64 10.56 17.29 m
0
1"y
20000 ‘ <
£ 40000 ]
b1 - Rebollar et al. 1999
% === Hernandez et al. 2001
g Laske et al., 2013
5 60000
80000
100000 . —
2 3 4 5

Velocidad de onda S [km/s]

Figura A.2: Modelos de velocidad de ondas sismicas considerados en las simulaciones con Hércu-
les.
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A.3. Escenarios generados para el terremoto San Sixto ~ M8.6
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Figura A.3: Modelos de deslizamiento generados con Fakequakes (Melgar et al., 2016) para sismos
de magnitud My,8.3 y My,8.4 en los que se muestra el deslizamiento maximo (imagen superior),
el tiempo de ascenso (imagen del medio) y tiempo de nucleacion (imagen inferior). Los tridangulos
verdes representan la localizacion de las estaciones mareograficas del Servicio Mareografico
Nacional y los naranjas, los puntos con valores reportados por el estudio de Nufiez-Cornd et al.,
(2008).
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A.3. ESCENARIOS GENERADOS PARA EL TERREMOTO SAN SIXTO ~ M8.6
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Figura A.4: Modelos de deslizamiento generados con Fakequakes (Melgar et al., 2016) para sismos
de magnitud My,8.5 y My,8.6 en los que se muestra el deslizamiento méaximo (imagen superior),
el tiempo de ascenso (imagen del medio) y tiempo de nucleacién (imagen inferior). Los tridngulos
verdes representan la localizacién de las estaciones mareograficas del Servicio Mareografico
Nacional y los naranjas, los puntos con valores reportados por el estudio de Nufiez-Cornu et al.,
(2008).
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Figura A.5: Modelos de deformacién para cada modelo mostrado en el Capitulo 3 por rango de
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A.4. Catalogo de sismos utilizado en las estimaciones

probabilistas

Tabla A.2: Catalogo de tsunamis generados por sismo registrados en Acapulco por estaciones
mareograficas (GR) y registros histéricos (HR). 1. Sanchez et al., (1993). 2. Farreras et al., (2005).
3. SSN (2022). 4. SMN (2020), 5. Zavala-Hidalgo et al., (2020).

Fecha Latitud Longitud Magnitud Run-Up Fuente

[°N] [°W] My [m]
Febrero 25 de 1732 — — — 4.0 HR-1,2
Septiembre 01 de 1754 — — — 5.0 HR-1,2
Marzo 28 de 1787 — — 8.6 8 HR-1,2
Mayo 04 de 1820 17.2 99.6 7.6 4 HR-1,2
Marzo 10 de 1833 — — — — HR-1,2
Marzo 11 de 1834 — — 7.9 — HR-1,2
Abril 14 de 1907 16.7 -99.2 7.6 2 HR-1,2
Julio 30 de 1909 16.8 -99.9 7.2 — HR-1,2
Diciembre 14 de 1950 17.22 -98.120 7.2 0.3 GR-1,2
Julio 28 de 1957 17.11 -99.1 7.8 2.6 GR-1,2
Mayo 11 de 1962 17.25 -99.580 7.2 0.8 GR-1,2
Mayo 19 de 1962 17.12 -99.57 7.1 0.3 GR-1,2
Agosto 23 de 1965 16.178 -95.877 7.3 0.4 GR-1,2
Enero 30 de 1973 — — 7.6 0.4 GR-1,2
Marzo 14 de 1979 17.75 -101.263 7.4 1.3 GR-1,2
Septiembre 19 de 1985  18.419 -102.468 8.1 1 GR-1,2
Septiembre 21 de 1985  17.828 -101.681 7.6 1.2 GR-1,2
Septiembre 29 de 2009  -15.53 -171.87 8.1 0.4 GR-4,5
Febrero 27 de 2010 -36.29 -73.239 8.8 0.9 GR-4,5
Marzo 03 de 2011 38.322 142.369 9.1 1.78 GR-4,5
Marzo 20 de 2012 16.25 98-520 7.6 0.34 GR-34
Abril 01 de 2014 -19.642 -79.817 8.2 0.36 GR-4,5
Abril 18 de 2014 17.30 -101.316 7.2 0.85 GR-34
Septiembre 16 de 2015 -31.570 -71.654 8.4 0.5 GR-4,5
Septiembre 07 de 2017 15.42 -94.183 8.2 1.6 GR-34
Febrero 16 de 2018 16.42 -98.050 7.2 0.3 GR-34
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