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1. INTRODUCCION

Los tsunamis son secuencias de ondas generadas por una perturbacién vertical del océano,
que en la mayoria de los casos, son causadas por sismos que tienen lugar en el océano y que
al arribar a las costas pueden alcanzar alturas importantes y tener efectos destructivos
significativos. La mayoria de los tsunamis tienen su origen en las zonas de subduccion del
cinturdn de fuego del Pacifico, a nivel mundial, se tienen ejemplos recientes de sismos que
causaron grandes tsunamis, como el del 26 de diciembre de 2004 (Sumatra, Indonesia, Mw
9.2), el del 26 de febrero de 2010 (Maule, Chile, My 8.8), y el del 11 de marzo de 2011
(Tohoku-oki, Japén, My 9.0).

La trinchera mesoamericana es una zona de subduccion que se extiende a lo largo de la region
litoral del Pacifico centro y sur mexicano, y abarca el territorio costero frente a los estados
de Jalisco, Colima, Michoacan, Guerrero, Oaxaca y Chiapas. En esta region se generan la
mayoria de los sismos reportados en México. En Oaxaca, la mayoria de la actividad sismica
es por el deslizamiento de la placa de Cocos por debajo de la placa de Norteamérica; estos
sismos se conocen como sismos interplaca de falla inversa y pueden ser tsunamigénicos (i.e.,
que originan un tsunami). En esta zona los sismos interplaca de falla inversa con magnitudes
M > 8, ocurren con un tiempo de recurrencia de 30 afios (Bilek y Lay, 2018). A su vez, en
esta region se producen sismos intraplaca de falla normal que dependiendo de las condiciones

en que tenga lugar la ruptura, pueden generar tsunamis.

El 7 de septiembre de 2017 ocurrié un sismo de My 8.2 en el golfo de Tehuantepec, el cual
resultd en la ruptura de aproximadamente 150 km de la placa de Cocos (Chen et al., 2018;
Gusman et al., 2018; Ye et al., 2017). EI mecanismo focal del sismo de Tehuantepec fue de
falla normal (Okuwaki y Yagi, 2017), y generd un tsunami modesto con alturas maximas
registradas de ~1.5 m en la estacion mareografica de Puerto Madero, Chiapas (Servicio
Mareografico Nacional, SMN). Sin embargo, su duracién fue de varias horas debido a la

resonancia causada por la forma de la cuenca (Melgar y Ruiz-Angulo, 2018).

Por otro lado, se ha observado a nivel mundial que grandes sismos producidos en una fuente
particular, tienden a la periodicidad, con tiempos de recurrencia del orden de decenas de afios

cuando se trata de sismos de subduccién (Rosenblueth, 1992). Con relacion a sismos con



fuentes cercanas a la trinchera para la region de México y Centroamérica, Kelleher et al.
(1973) estimG periodos de recurrencia para sismos grandes (Ms > 7.0) y someros
(profundidades > 60 km), de 50 afilos 0 menos.

De manera similar, los tsunamis son fendmenos que suelen tener tiempos de recurrencia del
orden de decenas de afios, especialmente en el caso de eventos devastadores. Este periodo de
tiempo es comparable a la longevidad humana, por lo cual, las acciones de prevencidn suelen
quedar en el olvido de la poblacién con el cambio generacional (Farreras et al., 2005). Asi
mismo, se suele menospreciar el impacto de tsunamis en las costas que se encuentran en
peligro ante estos fendmenos, y en muchas ocasiones los habitantes no tienen conocimiento
de las acciones que deben tomar ante una alerta de tsunami. Sin embargo, los sismos
continuaran ocurriendo, y en consecuencia, es de esperar que en la costa frente a la trinchera
mesoamericana tenga lugar un tsunami, por lo que es necesario realizar estudios de peligro

ante estos eventos.

Teniendo en cuenta que los sismos y los tsunamis son eventos que tienden a repetirse, en este
trabajo se realizan simulaciones del tsunami mas grande del que se tiene evidencia de haber
ocurrido en la costa del Pacifico sur mexicano, el cual fue causado por el sismo de San Sixto
en 1787, con una magnitud de momento, My, aproximada de 8.6 (Suarez y Albini 2009;
Melgar et al., 2018). A partir de este tipo de estimaciones se han podido pronosticar e
instrumentar grandes sismos, es el caso del evento ocurrido el 29 de noviembre de 1978, que
rompio el area de la trinchera comprendida entre Puerto Escondido y Puerto Angel, Oax. Esta
zona habia sido designada como una brecha sismica del estado de Oaxaca, es decir, una
region a lo largo de un limite de placas activo en la que no ha ocurrido actividad sismica
importante durante un periodo de tiempo mayor a 30 afios (McCann et al., 1979), la cual

estaba delimitada por las areas de ruptura de los sismos de 1968, al oeste, y de 1965, al este.

Considerando lo antes mencionado, en este estudio se tiene como objetivo la obtencion de
las alturas de ola de tsunami a lo largo de la costa del Pacifico sur mexicano ante un sismo y
tsunami similar al ocurrido en 1787, y con esto, la identificacion de las zonas de mayor
peligro ante estos eventos, asi como la evaluacién de la inundacion costera en dos localidades
de Oaxaca. Esto fue realizado mediante simulaciones numéricas de la propagacion de un

tsunami con origen en la trinchera mesoamericana, a partir de fuentes sismicas que se



plantean como una falla de longitud variable donde el deslizamiento es homogéneo (i.e., igual
en todas las direcciones), y fallas con deslizamientos heterogéneos, realizados por métodos
estocasticos. Asi, con base en los resultados encontrados, se pueden realizar estudios
similares a nivel regional y elaborar planes de prevencion para la poblacién en riesgo. La
importancia de esto radica en el poco conocimiento de la poblacién general acerca de las
caracteristicas de estos fendmenos naturales, como lo son, el tiempo de arribo a la costa de
los tsunamis generados a nivel regional o las zonas seguras hacia las cuales deben de evacuar.
Ademas, en gran parte de la costa del Pacifico sur no existe un plan de evacuacion ante alertas

por eventos de tsunami.

Ahora bien, en lo referente a la organizacion del trabajo presentado, se dividieron los aspectos
principales en 12 capitulos. En el capitulo 2 se presenta la hipotesis a evaluar a partir del
proceso experimental y el analisis de los resultados en cuanto a dos puntos, la concordancia
con las alturas de ola obtenidas en las simulaciones y las evidencias que existen del tsunami
de 1787, y con relacién a la resonancia de ondas en la plataforma continental del &rea de

estudio.

En el capitulo 3, se realiza una recapitulacion de los estudios previos mas relevantes acerca
del tema expuesto, como la informacion de los tsunamis ocurridos en el Pacifico mexicano,
estudios de depdsitos de paleotsunamis y las simulaciones numéricas de eventos de tsunami

realizadas en la region de interés.

Después, en el capitulo 4 se brinda una justificacion para la realizacién de este estudio, que
estd basada en la acumulacién de energia potencial debido a la ausencia de sismos en la
brecha de Tehuantepec, la ocurrencia de sismos y tsunamis en el océano Pacifico, y la falta
de estudios sobre peligro por tsunami en la region a partir de métodos de reciente

estandarizacion.

En el capitulo 5 se presentan los objetivos generales y particulares del trabajo y, en el capitulo
6, se brindan las bases tedricas para una mejor comprension de los fendmenos abordados,
sismos y tsunamis, iniciando con un repaso de la tectonica de placas, generacion vy
clasificacion de sismos; para luego abordar los conceptos generales y variables relacionadas

con las ondas oceanicas y la generacion y propagacion de un tsunami.



Asimismo, en el capitulo 7 se describen las caracteristicas mas relevantes del area de estudio
evaluada en las simulaciones de tsunami, a la vez, se proporcionan las caracteristicas costeras
de las dos localidades seleccionadas para evaluar los escenarios de inundacion, Salina Cruz

y Huatulco.

En el siguiente capitulo, se describe con detalle la metodologia, datos y programas
empleados, primero para la elaboracion de las fallas sismicas usadas como fuente generadora
de tsunamis, y en segundo término, para llevar a cabo la propagacion del tsunami y para

realizar los escenarios de inundacion.

En el capitulo 9, se presentan los resultados e informacion mas relevantes de las fallas
sismicas modeladas con deslizamientos homogéneo y heterogéneo, a su vez, se presentan 10s
resultados de alturas de ola generadas con cada modelo y comparaciones entre los resultados
de ambos modelos y, por ultimo, se presentan los resultados principales en la simulacién de

inundacion costera en las localidades elegidas.

Luego, en el capitulo 10, se realiza un andlisis de lo descrito en el capitulo 9, contraponiendo
estudios similares; primero, con relacion a la distribucion zonal de alturas de ola y diferencias
en los resultados entre los modelos de deslizamiento usados; después, acerca de los efectos
encontrados de resonancia de ondas en la plataforma continental; también, acerca de la
conformidad de los resultados con la evidencia y testimonios existentes acerca del tsunami
de 1787; y con la variacion de alturas de ola y zonas que tuvieron mayor inundacién en los

escenarios para Salina Cruz y Huatulco.

En el capitulo 11 se presenta un resumen de los hallazgos encontrados en este estudio y las
conclusiones, asi como los posibles enfoques de trabajos futuros a raiz de la investigacion
realizada, y en el capitulo 12, se enlistan las referencias bibliograficas sobre las cuales se

fundamenta este trabajo.
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2. HIPOTESIS

Tomando como referencia los estudios geoldgicos de paleotsunamis a lo largo del litoral de
Guerrero, Oaxaca y Chiapas que se han publicado, asi como la informacién histdrica de la
afectacion que causoé el tsunami de 1787 (e.g. Sanchez y Farreras, 1993; Suérez y Albini,
2009), se espera que la distribucion de alturas de ola de tsunami, asi como los escenarios de
inundacion de las simulaciones numéricas realizadas con fallas de deslizamiento heterogéneo
como fuente, concuerden de mejor manera que usando un modelo de deslizamiento
homogéneo, con las evidencias de paleotsunamis reportados en la literatura para la region de

estudio.

Por otro lado, las interacciones entre las olas de tsunami incidentes con la geomorfologia de
la plataforma continental y la linea de costa pueden resultar en el entrampamiento y
amplificacion de las alturas de ola, derivando en un comportamiento de resonancia. De
manera particular, esta caracteristica causa modificaciones en la altura y periodo de las ondas
(e.g., Rabinovich et al., 2006; Horrillo et al., 2006; Geist, 2018). A su vez, la resonancia de
la plataforma continental puede afectar la tasa de decaimiento de energia del tsunami
aumentando su tiempo de actividad (e.g., Rabinovich et al., 2006). Este tipo de interacciones
tienen lugar en el golfo de Tehuantepec debido a las caracteristicas geomorfoldgicas de la
plataforma continental en esta zona, como fue propuesto por Melgar y Ruiz-Angulo (2018)
debido al aumento del tiempo de actividad de las ondas del tsunami generadas por el sismo

del 8 de septiembre de 2017 en esta area.
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3. ANTECEDENTES

Un tsunami 0 maremoto es un tren de ondas generadas por un movimiento brusco de la
columna de agua que puede ocurrir en el mar, en lagos o cualquier reservorio de agua. Los
sismos son la principal fuente generadora de estas ondas, aunque existen otros fendmenos
tsunamigénicos como las erupciones de volcanes sumergidos, impacto de meteoritos,
deslaves cercanos a la costa o submarinos, rompimiento de glaciares, o explosiones
nucleares. Los tsunamis se pueden clasificar de acuerdo con la distancia de viaje con respecto
a la zona de generacion. Por ejemplo, un tsunami cercano es aquel que se espera que arribe
a las costas en un lapso de 20 a 40 minutos después de ocurrido el sismo, mientras que un
tsunami lejano puede tardar en llegar horas e incluso dias a la zona de interés (Mostafizi et
al., 2019). En este apartado, se hace una recopilacion de los trabajos publicados sobre
tsunamis cercanos en la costa del Pacifico mexicano generados por sismos en la trinchera

mesoamericana.

Entre los primeros autores en elaborar un compendio de los tsunamis que han arribado a
tierras mexicanas, estan Sanchez y Farreras (1993), quienes retnen la informacion existente
de fuentes histdricas y datos de registros mareograficos que se tienen en relacién con
tsunamis de la costa oeste de México. De acuerdo con este catilogo, hubo aproximadamente
34 eventos de tsunami de origen local generados en el Pacifico mexicano desde 1537, y casi
70 que golpearon las costas del Pacifico, tomando en cuenta eventos historicos poco

documentados (Garcia y Suarez, 1996).

Se han realizado estudios geoldgicos en sedimentos de humedales y lagunas costeras en
Guerrero, donde se han encontrado evidencias de paleotsunamis con origen asociado a la
trinchera mesoamericana (Ramirez-Herrera et al., 2005; Ramirez-Herrera et al., 2007,
Ramirez-Herrera et al., 2011). A su vez, se han realizado analisis de eventos de tsunami
recientes, como el del sismo del 22 de junio de 1932 (M 6.9) conocido como el “Tsunami de
Cuyutlan”, para el area de Jalisco-Colima (Okal y Borrero, 2011; Corona'y Ramirez-Herrera,
2012). Este tsunami fue mayor que el generado por el sismo principal del 3 de junio de 1932

(M 8.2), por lo que al evento del 22 de junio se le ha calificado como “sismo tsunami” (Okal

y Borrero, 2011).
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En relacion con Oaxaca, se estima que el sismo de San Sixto (1787) es el mas grande que ha
ocurrido en la region (Nufiez-Corna y Ponce, 1989; Suérez y Albini, 2009). Este evento tuvo
una magnitud aproximada de 8.6, calculada a partir de registros histéricos de los dafios en las
comunidades, y que son trasladados a la escala de intensidades de Mercalli. Tanto la
localizacion y longitud de la falla fue estimada a partir del mapa de las intensidades
reportadas, cuyos limites han sido situados entre las ciudades de Ometepec, Gro. y
Tehuantepec, Oax. Posteriormente, con las relaciones de escala entre el &rea de la falla y
magnitud de Wells y Coppersmith (1994), se obtiene una magnitud aproximada del evento
sismico (Suarez y Albini, 2009). Con respecto a este sismo, se tienen reportes de un tsunami
significativo que afecto las costas de Oaxaca y Guerrero (Suarez, 1986; Sanchez y Farreras,
1993; Garcia y Suarez, 1996; Nafiez-Cornu et al., 2008; Suérez y Albini, 2009).

Maés recientemente, se realizaron excavaciones en la planicie costera de la laguna de
Corralero, Oaxaca, al sur de Pinotepa Nacional, en busca de depositos de tsunami (Ramirez-
Herrera et al., 2020). En reportes historicos se menciona que esta zona fue afectada por el
tsunami generado por el sismo de San Sixto. Durante la investigacién, se realizaron
excavaciones en las cuales encontraron depdsitos de arena a 1.5 km tierra adentro, que
corresponden a dos eventos de inundacién costera y fueron datados por radiometria. Con lo
anterior, el depdsito mas reciente fue fechado entre el periodo de 1771y 1804, por lo que se
concluy6 que corresponde al tsunami de 1787, el segundo deposito fue fechado entre 1569 y
1630, aunque no existen registros de tsunamis entre estos afios, podria estar relacionado con

el sismo ocurrido en 1537 en las costas de Guerrero.

En cuanto a modelaciones numéricas de tsunami, existe un estudio publicado en el que se
realiz6 una modelacion del tsunami de 1787 (Nufez-Cornd et al. 2008) usando como fuente
una falla sismica con deslizamiento homogéneo situada frente a la laguna de Corralero, Oax.
La geometria de la falla es de 120 km de largo y 90 km de ancho y el rango de deslizamiento
de la ruptura fue de 5 a 9 m. Este estudio ha sido la unica modelacion del tsunami de 1787
publicada a la fecha, y la posicion de la falla usada como fuente, difiere de la reportada por
Suéarez y Albini (2009) publicada un afio después.

Por otro lado, Melgar y Ruiz-Angulo (2018), realizaron una simulacion del tsunami generado

por el sismo de Tehuantepec My 8.2 de falla normal ocurrido en 2017. En este trabajo, se

13



utiliz6 como fuente un modelo de deslizamiento heterogéneo calculado a partir de una
inversion conjunta del movimiento durante el sismo realizada con datos de GPS, maredgrafos
y sensores de presion oceédnicos. Los resultados de este trabajo resaltan un comportamiento
de resonancia de las ondas de tsunami dentro del golfo de Tehuantepec; lo cual, aumenta su

tiempo de actividad.

Se han hecho evaluaciones acerca del riesgo por impacto de tsunamis por parte del gobierno
mexicano, en conjunto con unidades de Proteccion Civil; y se encuentran publicadas en
compendios estatales y municipales, integrados al Atlas Nacional de Riesgos (ANR). No
obstante, dichos esfuerzos sélo mencionan la posibilidad de ocurrencia de tales fenémenos o
establecen zonas de riesgo con base en cotas de altimetria y/o en caracteristicas

geomorfoldgicas de las playas.
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4. JUSTIFICACION

Debido a la ausencia de grandes eventos sismicos y al déficit de deslizamiento observado
con GPS en la region en la que se encuentra la dorsal de Tehuantepec, este segmento es
considerado una brecha sismica madura con un fuerte acoplamiento entre la placa de Cocos
y de Norteamérica, en la que se esta acumulando energia sismica, lo que abre la posibilidad
de ocurrencia de un evento de subduccion grande con consecuencias devastadoras (Suarez et
al., 2019). Considerando la tendencia de recurrencia de sismos de subduccién, se utilizacomo
referencia el evento sismico de 1787 (M~8.6) como fuente tsunamigénica para la realizacion

de este estudio regional.

Cabe sefialar que el cinturon de fuego del Pacifico es la franja donde se genera el mayor
namero de sismos a nivel global, y en muchos casos, estos sismos son generadores de
tsunamis, contribuyendo al 74% de los ocurridos en el mundo. El resto de los tsunamis tienen
origen en el Mar Mediterraneo (15%), en el Mar Caribe y océano Atlantico (7%), en el océano

indico (6%) y en el Mar Negro (1%) (National Weather Service website).

Dado lo anterior, existe un peligro latente ante la ocurrencia de eventos de tsunami de origen
local en el Pacifico sur mexicano, pese a esto, los esfuerzos realizados para caracterizar y
evaluar estos fendmenos a nivel regional han sido escasos. Ademas, no se han implementado
las nuevas herramientas disponibles para evaluar el peligro ante tsunamis en la regién, como
el uso de fuentes sismicas con deslizamiento heterogéneo. A pesar de que no se puede
predecir de manera exacta cuando y con qué magnitud podria ser el siguiente sismo en la
region, es posible estudiar eventos pasados, como el sismo de San Sixto de 1787, con las
herramientas actuales para pronosticar las afectaciones potenciales que generaria un tsunami
en la zona costera. Por lo cual, en el presente trabajo se propone la implementacion de fallas
sismicas con deslizamiento heterogéneo, modeladas mediante métodos estocasticos, y con
deslizamiento homogeneo, para realizar simulaciones del tsunami de 1787 en la costa del
Pacifico sur mexicano, lo que permite evaluar el peligro a nivel regional ante la repeticion de

un evento similar.
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5. OBJETIVOS
5.1 OBJETIVO GENERAL

> |dentificar las zonas con mayor riesgo de inundacion ante eventos de tsunami
generados por sismos, a partir de simulaciones del tsunami generado por el sismo de
San Sixto de 1787 (~M8.6) utilizando fallas de deslizamiento homogéneo vy

heterogéneo en el Pacifico sur mexicano.
5.2 OBJETIVOS ESPECIFICOS

> Obtener las alturas de ola maximas a lo largo de la costa del Pacifico sur mexicano a
través de la evaluacion de las simulaciones de tsunami realizadas con los modelos de
deslizamiento homogéneo y heterogéneo.

> Realizar escenarios de inundacion por eventos de tsunami en localidades de interés
de la costa de Oaxaca.

> |dentificar las zonas de peligro a partir de las zonas de inundacion y las alturas de run

up obtenidas en los escenarios de localidades especificas.

16



6. MARCO TEORICO

En este capitulo se abordaran los conceptos esenciales sobre la terminologia empleada en
Metodologia y Resultados. Resulta importante mencionar que se va a estar hablando de dos
fendmenos que guardan una estrecha relacion, sismos y tsunamis, que ocurren en medios y
escalas muy diferentes, y es por esta razon que el Capitulo se divide en dos secciones

principales: Sismos y Tsunamis.
6.1 SISMOS
6.1.1 LIMITES DE PLACAS TECTONICAS

De acuerdo con la tectonica de placas, los limites entre las placas se clasifican conforme a
sus interacciones en divergentes (ej. Dorsal meso-atlantica), convergentes (ej. Trinchera
mesoamericana) y transcurrentes (ej. Falla de San Andrés) (Fig. 1). En los limites de placa
convergentes existe una colision entre dos placas tecténicas, de lo cual pueden resultar
diferentes estructuras dependiendo del tipo de placas envueltas en la convergencia (oceanica-
ocedanica, oceanica-continental o continental-continental). De las dos primeras se deriva la
destruccidn de la placa méas densa por debajo de la placa menos densa, a las regiones en que
ocurre esto se les conoce como zonas de subduccion. Los limites de placa convergentes
marinos estan asociados con la presencia de trincheras, que son las partes mas profundas que
alcanza el piso oceanico en la subduccion, donde termina siendo destruido (Kious y Tilling,
1996; Sverdrup et al., 1984).

La actividad sismica en estas regiones ocurre tanto en la zona de la trinchera como a gran
profundidad, formando el plano de Wadati-Benioff, el cual es una region sismica que se
produce por la interaccion de la placa oceanica descendente con la placa continental (USGS;
Stein y Wysession, 2003). La profundidad maxima donde ocurren sismos esta sujeta a las
propiedades elasticas de la litosfera, es decir, a mayor profundidad la temperatura aumenta y
las rocas tienen un comportamiento ductil y fragil, cambian de un comportamiento elastico a

un comportamiento plastico donde fluyen y no soportan deformacion.
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Figura 1. Movimiento asociado con los diferentes tipos de limites de placas y estructuras geoldgicas
asociadas. a) Limite divergente, se forma una nueva litésfera a partir de la astenosfera. b) limite
convergente, si una placa oceanica converge con una placa continental ocurre subduccién, se forma
una trinchera y una zona sismica llamada zona de Wadati-Benioff. ¢) Limite de transformacion, las
placas se deslizan horizontalmente de manera opuesta con respecto a una falla. (Modificado de
Thompson y Turk, 1998).

6.1.2 GENERACION DE LOS SISMOS

Los sismos ocurren en fallas en las que un bloque se mueve con respecto a otro, y de manera
tipica, tienen lugar en fallas en las cuales ha habido movimiento en el pasado (Stein y
Wysession, 2003). La teoria del rebote elastico propuesta por Reid presenta una
simplificacion de la forma en que se genera el fallamiento que da origen a los sismos. En este
modelo los bloques de una falla se mueven uno con respecto al otro, pero debido a la friccion

entre éstos, existe un enganchamiento que evita que los bloques continlen su movimiento,
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dando lugar a la deformacion del material. Con el tiempo, el esfuerzo acumulado en la roca
es mayor a la que esta puede resistir; en consecuencia, existe una ruptura que da lugar a un
deslizamiento subito, teniendo como resultado la generacion de un sismo (Fig. 2) (Stein'y
Wysession, 2003; Udias et al., 2014).

De manera general, los sismos méas grandes tienen lugar en los limites de placas y tomando
como referencia a la teoria del rebote elastico, es posible establecer un ciclo sismico con tres
etapas. La etapa intersismica es el periodo en el que se acumula esfuerzo porque la falla se
encuentra enganchada y durante esta etapa, antes de la ruptura, pueden existir sismos
pequefios. La siguiente etapa es la cosismica, y como su nombre indica ocurre al momento
del sismo por un deslizamiento en la falla en el cual se libera el esfuerzo acumulado en forma
de ondas sismicas que se propagan de manera radial a partir de la fuente sismica. La tercera
etapa es la fase postsismica, en la que se generan réplicas del evento sismico principal debidas
al reacomodo de materiales deformados durante la etapa cosismica; esta fase tiene una
duracion del orden de afios hasta que la falla entra de nuevo, en la etapa intersismica (Stein
y Wysession, 2003).

Referencia Deformacion presismica

Desplazamiento
post-sismo

=1,

Figura 2. Modelo de la teoria del rebote elastico. (Modificado de Udias et al., 2014).
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Las ondas sismicas son ondas elasticas generadas por una fuente, como un sismo 0 una
explosion, y pueden viajar por la superficie terrestre o por el interior de la Tierra (USGS). El
paso de estas ondas a través del medio produce deformaciones. El foco o hipocentro de un
sismo es el punto en el que inicia la ruptura y desde el cual se irradia la energia liberada en
todas las direcciones en forma de ondas sismicas (Stein y Wysession, 2003; Udias et al.,
2014). Estas ondas se estudian desde el enfoque de la mecénica continua, en la que se describe
el comportamiento de un material deformable continuo, conformado por particulas acopladas
de tal forma que la densidad, fuerza y desplazamiento pueden ser considerados como

funciones diferenciables continuas (Stein y Wysession, 2003).

Existen dos fuerzas que pueden actuar en un medio como el descrito: las fuerzas de cuerpo,
que son aquellas que acttan sobre el objeto sin necesidad de contacto, y que resultan en una
fuerza neta proporcional al volumen de este; y las fuerzas de superficie, las cuales actlan en
contacto con el &rea superficial del objeto, causando una fuerza neta proporcional a su area
superficial. Los términos que describen a las fuerzas aplicadas al objeto pueden ser agrupados
en el tensor de esfuerzos oji. Ahora, si los esfuerzos se aplican a un material no rigido, los
puntos dentro de este se moveran unos con respecto a los otros, lo cual resulta en la
deformacion del mismo. Los esfuerzos y deformaciones para un material linealmente elastico

se relacionan por la ecuacion constitutiva o ley de Hooke (Stein y Wysession, 2003) (Ec. 1).
Oij = Cijki€ki- 1)

Donde cjix es el médulo de elasticidad y ex es el tensor de deformaciones en notacion

indicial. EI modulo elastico es quien describe las propiedades del medio de propagacion de

las ondas sismicas.

Ahora bien, si consideramos una region homogénea dentro de un material elastico, y
asumimos que no contiene fuente de ondas sismicas, la relacion entre los esfuerzos y
desplazamientos esta dada por la ecuacion de movimiento homogénea. La segunda ley de

Newton F = ma se puede escribir en notacion indicial a partir de los desplazamientos como:

0%u;(x,t)
O'ij’j(x, t) = ,07; (2)
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donde ui (x, t) es el desplazamiento de las ondas sismicas en la direccion i que corresponde
a X. Entonces, con las dos ecuaciones anteriores podemos modelar la propagacion de ondas

sismicas en un medio homogéneo o heterogéneo.
6.1.3 CLASIFICACION DE LOS SISMOS

Los sismos pueden ocurrir por causas naturales o artificiales. Los sismos de origen natural
liberan una mayor cantidad de energia, por lo que sus efectos en la superficie son mayores;
y pueden ser tectonicos, volcanicos y de colapso (por derrumbamientos en cavernas y minas).
Dentro de los sismos tectonicos se pueden definir dos clases: los interplaca, que son
ocasionados por la friccion en las zonas de contacto entre las placas, y tienen lugar en
profundidades de 15 a 35 km, y los intraplaca, que tienen lugar en la parte interna de las
placas a consecuencia de deformaciones corticales, aunque son menos frecuentes que los
interplaca y pueden ocurrir a profundidades similares a los interplaca o0 mayores (Gutiérrez
etal., 2001).

A su vez, se pueden clasificar segun la profundidad en la que ocurre la ruptura, siendo:
someros, aquellos que se generan a menos de 70 km de profundidad; intermedios, de 70 a
300 km de profundidad y profundos a mas de 300 km (Stein y Wysession, 2003). Por otro
lado, segun el tipo de falla, se pueden clasificar de acuerdo con el movimiento durante la
ruptura (Fig. 3); las fallas de rumbo, en las que el movimiento es horizontal y las fallas de
echado, donde, en una seccion transversal el movimiento ocurre en el plano inclinado. Las
fallas de echado se dividen en fallas normales, con el bloque de techo deslizandose hacia
abajo con respecto al bloque de piso, y en las fallas inversas, en las que el movimiento ocurre
en la direccion contraria. Este Gltimo tipo de falla es caracteristico de las zonas de subduccién
(Udias et al., 2014).
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Figura 3. Tipos de fallas y mecanismos focales asociados. (Modificado de Udias et al., 2014).
6.2. TSUNAMIS

6.2.1 ONDAS OCEANICAS

El término tsunami es un vocablo de origen japonés que significa “ola de puerto”, aunque se
utiliza para designar a las ondas gravitacionales generadas por alteraciones en la superficie
libre del océano. Los tsunamis tienen longitudes de onda del orden de cientos de kilometros,
y periodos entre 15 y 40 minutos (Steward, 2008). Su origen puede deberse a distintas
fuentes, generalmente relacionadas a perturbaciones del piso oceanico, como lo son: sismos,
derrumbes en la costa 0 submarinos, erupciones volcanicas, impactos de meteoritos, entre
otros (Talley et al., 2011). En las zonas de subduccién es donde ocurren los sismos de mayor
magnitud cuyo movimiento generador es una falla de tipo inverso, lo cual resulta en un
desplazamiento vertical significativo del piso oceanico dando origen a la mayoria de los

tsunamis de origen sismico (Geist y Oglesby, 2014).
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6.2.2 GENERACION Y PROPAGACION DE UN TSUNAMI

Cuando ocurre un sismo de falla inversa en las zonas de subduccion, ocurren deformaciones
verticales hacia arriba (levantamiento) y hacia abajo (subsidencia) en el piso oceénico, y la
parte del talud y litoral del continente. Esta deformacion, es trasladada a la columna de agua,
la cual también presenta un levantamiento vertical entre 30 y 60 s después de la ocurrencia
del sismo. Este estado se mantiene por poco tiempo, debido a que la gravedad actia como
fuerza restauradora haciendo colapsar la superficie del mar, lo que transfiere una gran
cantidad de energia potencial al océano (Ec. 3), entre 100y 200 s después del sismo (LeVeque
etal., 2011; Saito, 2019).

Energia potencial = fffg(x’y)pgz dzdxdy = ff% pgn?(x,y) dx dy, (3)

donde p es la densidad del agua, g es la constante gravitacional, n (x, y) es el desplazamiento
de la superficie del agua con respecto al nivel del mar (altura de la ola), x y y son las

coordenadas cartesianas en la direccion horizontal y z en la direccion vertical.

El colapso de este volumen de agua causa el desplazamiento masivo de agua en la direccion
horizontal, formando las ondas de tsunami (Fig. 4). Este proceso, puede ser descrito como
una onda superficial propagandose a través de un fluido incompresible con una superficie

libre regida por la gravedad (Saito, 2019).
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Figura 4. Generacion y propagacion de un tsunami debido al desplazamiento ocasionado por una
ruptura sismica de fallamiento inverso. (Modificado de Saito, 2019).

De manera general, debido a que las longitudes de onda de la mayoria de los tsunamis
generados por procesos tectdnicos son mas grandes que la profundidad promedio de la cuenca
oceanica, se usan las ecuaciones de aguas someras para describir como se propagan las olas
del tsunami, y como consecuencia, la velocidad de propagacion queda gobernada por la
profundidad de la columna de agua. Primeramente, las ecuaciones de aguas someras en su
forma mas general, para un sistema no lineal con leyes de conservacién hiperbdlicas para la
profundidad y momento en 1-dimensién, quedan expresadas como (LeVeque et al., 2011):

1
(huw), + (hu? + Eghz)x =

400 s

ht + (hu)x = 0,
—ghB,,
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donde, h(x,t) es la profundidad del fluido, u(x,t), es la velocidad horizontal del agua
promediada en la vertical, iu, es el momento y B(x), es la topografia referida con respecto
al nivel medio del mar. EI momento es constante a lo largo de la onda, que también se puede
ver como el flujo de masa. De esta forma, B < 0 corresponde a la batimetriay B > 0 es la
topografia. Sin embargo, se debe considerar la topografia dependiente del tiempo debido a

que la mayoria de los tsunamis son generados por el movimiento del piso oceanico, B(x, t).

Las ecuaciones anteriores pertenecen a la clase més general de sistemas hiperbolicos,

q: + f(@x = ¥(q, %), (5)

donde q(x,t) es el vector de las variables desconocidas, f(q), es el vector de los flujos

correspondientes y ¥ (q, x), es el vector de los términos fuente:

a=["] f(q)=[huzﬁ”%gh2], v=_gns.] ©)

Por otra parte, las soluciones numéricas de estas ecuaciones permiten la realizacion de
simulaciones de la propagacion de un tsunami para su estudio. Un ejemplo de estas
soluciones es el método de volimenes finitos, el cual resuelve sistemas hiperbodlicos de la
forma presentada en (5) de manera satisfactoria, ademas de que puede ser aplicado en mallas
regulares de geometria rectangular y en mallas no estructuradas (LeVeque et al., 2011). En
el régimen de 1-dimension, este método se basa en subdividir el dominio espacial en
intervalos, es decir, los “volimenes finitos” (también llamados celdas), y seguir la
aproximacion de la integral de g (Ec. 6) en cada uno de los volumenes o celdas. En cada paso
de tiempo se actualizan estos valores usando aproximaciones del flujo a través del limite

superior de los intervalos. Denotemos la i-ésima celda como,

Ci = [xi—1/2%i+1/2), (7)

como se muestra en la Figura 9, la solucién numérica Q;* (Ec. 8) es una aproximacion al valor

promedio de la solucion en la i-ésima celda al tiempo t,,:

QF =4I, aCx tu)dx, ®)
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donde V; = x;4 ;> —x;-;/2 €s el volumen de la celda (en una dimension esto es

simplemente la longitud).

Q?H-]
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lr'-n+1
F_n , TL
i—1/2 +1/2
AT s
trr,
i) n T
vi—1 Qi 1+1

Figura 5. llustracion del método de volimenes finitos para el calculo del promedio de celda Q/'a

través del flujo de los limites de la celda en un espacio x — t. (Tomado de LeVeque, 2002).

El algoritmo de propagacion de onda actualiza la solucién numérica de Q" a QI™*’

resolviendo el problema de Riemann en x; _ ;/, Y x; 4 /2, que son los limites de C;, y usando
la estructura de onda resultante del problema de Riemann para determinar la actualizacion
numeérica. Para las leyes de conservacion en un sistema homogéneo, q; + f(q), = 0, este

método queda en su forma conservativa como:

At
Qntt = Q' — Ix (i 1/2 — F 1/2)' 9)

donde F/_,/,, es un flujo numérico que se aproxima al promedio de tiempo del flujo
verdadero (q) a lo largo del limite izquierdo de celda (C;) en el intervalo:

1 rtng
Fypp = [, f(@(xi— 12, 0))d. (10)

tJt

Sin embargo, como los esquemas unidimensionales dependen de las condiciones del fluido
y en ocasiones llevan a resultados incorrectos, para obtener el modelo de la propagacion de

tsunamis, se resuelven las ecuaciones de aguas someras en 2-dimensiones:
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he + (hu), + (hv), =0, 1

(hw), + (hu2 + ighz)x + (huv), = —ghB,, (11)

(hv); + (huv), + (hvz + %ghz) —ghB,,

y

donde u(x,y,t) y v(x,y, t), son las velocidades del agua promediadas en la vertical, para las
dos direcciones horizontales y B(x,y,t), la topografia. Asi, la elevacion superficial del

océano, n(x, y,t), queda como:
n(x,y,t) = h(x,y,t) + B(x,y,t). (12)

Igualmente, para los sistemas hiperbdlicos en 2-dimensiones, la ecuacion queda de la forma:
qe + f(@Dx + 9(@)y =¥(q, %), (13)

asi, g se resuelve para una malla cuadrilatera lI6gicamente rectangular, cuyas celdas poseen

indices (i, ), y cada celda tiene cuatro celdas vecinas. En este caso, Q;; es una aproximacion

al valor promedio de la solucion en la celda C;;, reescrita como:

j»
1
Qfj ~ 5 Je, 4@y t)dx dy, (14)

donde V;;, es el area de la celda que, para una malla cartesiana, queda simplemente como
Vi = AxAy. Los algoritmos usados para la propagacion de ondas se describen a detalle en

LeVeque (2002).

En cuanto al estudio de los efectos del tsunami en la costa, se consideran como un problema
de limite libre donde la interfase agua-tierra no esta fijo y donde los valores de la variable h
nos indicaran si es agua (h > 0) o si es tierra (h = 0). En la Figura 5, se muestra un esquema

ilustrativo de las componentes antes mencionadas.
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Figura 6. Esquema de los componentes que describen las ondas de tsunami a partir de las ecuaciones
de aguas someras en una dimension: profundidad de la columna de agua, A(x,t) y la elevacion
superficial del océano, n(x,t) = B(x,t) + h(x,t) . El término ns denota el nivel medio de la

superficie oceédnica. (Tomado de LeVeque et al., 2011).

Por otra parte, ¢ =./ghes la velocidad de onda de gravedad para tsunamis, con las
ecuaciones de aguas someras en 2-dimensiones, se describe la propagacion de las ondas en
cualquier direccion, pero la velocidad de propagacion sigue siendo relativa a la velocidad del

fluido de la forma ,/ gh. Para un tsunami propagandose en el océano, la velocidad del fluido

es relativamente pequefia con respecto a \/ﬁ por lo que la velocidad de propagacion
depende principalmente de la profundidad. A una profundidad de 4000 m, la velocidad de
propagacion es cercana a 200 m/s, similar a la velocidad de un avién comercial, y conforme
la profundidad disminuye, al acercarse a las plataformas continentales, también disminuye la
velocidad de onda. Asi, a una profundidad de 100 m, la velocidad de propagacion es de ~30

m/s.

Eventualmente, conforme los tsunamis se aproximan a la costa, existen distintas medidas que
son de utilidad al momento de cuantificar su tamafio. La zona de inundacion es la méxima
extension horizontal que alcanza el tsunami sobre la linea de costa. La inundacion causada
por tsunamis causa grandes dafios y genera depositos de tsunami en la zona costera. Mientras
que el run up, es la extensiéon vertical maxima de las olas del tsunami en la zona de
inundacion, con referencia al nivel medio del mar en el momento que ocurre el tsunami y es

un proceso no lineal (Dias et al., 2014; Saito, 2019).
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7. AREA DE ESTUDIO

La region evaluada en este trabajo se localiza en la costa sur del Pacifico mexicano, dentro
del margen de la trinchera mesoamericana, abarcando el litoral de Oaxaca y Chiapas, y la
costa occidental de Guerrero; entre los -101° a -92° de longitud y entre los 14.5° a 17.5° de
latitud (Fig. 6).

Longitud

Figura 7. Area de estudio en la que se llevaron a cabo las simulaciones de tsunamis. Los marcadores
en rojo sefialan a las localidades de Huatulco y Salina Cruz, en donde se realizaron evaluaciones de
inundacion costera. El recuadro amarillo indica el area de ruptura propuesta por Suarez y Albini para
el sismo de San Sixto de 1787, ~M8.6, y la linea roja sefiala la dorsal de Tehuantepec. (Mapa

elaborado en Generic Mapping Tools, GMT v.4.5.1).

La sismicidad y el marco tectonico en el sur de México esté caracterizada por la subduccion
de la placa oceanica de Cocos por debajo de la litésfera de Norte América a lo largo de la
trinchera mesoamericana. Esta zona muestra diferencias en su geometria y comportamiento
sismico del resto de la zona de subduccién mexicana debido a la dorsal de Tehuantepec, la
tasa de convergencia entre placas, la edad de la placa de Cocos y morfologia del golfo de
Tehuantepec (Pardo y Suarez, 1995; Suéarez et al., 2019).

La dorsal de Tehuantepec es una estructura lineal de ~625 km de longitud que intercepta a la
trinchera mesoamericana a ~45° con respecto a la linea de costa, cerca de los -95° de longitud
(Pardo y Suarez, 1995; Manea et al., 2005), una caracteristica destacada de esta estructura es
la diferencia en la batimetria de alrededor de 1000 m entre un lado y otro de la dorsal. Al
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noroeste se caracteriza por una planicie abisal de entre 3500 y 3900 m de profundidad,
mientras que al sureste se alcanzan profundidades de entre 4200 y 4800 m (Manea et al.,
2005). La maxima profundidad de la region sismica en la zona sur de México, cerca de la
dorsal de Tehuantepec es de ~200 km y el angulo de subduccion de la placa de Cocos es de
aproximadamente 25° en Oaxaca, 30° en el golfo de Tehuantepec y de 40° hacia el sudeste
(Rebollar et al., 1999). La tasa de convergencia entre la placa de Cocos y de Norteamérica
es de 6.8 cm/afio al noroeste de la dorsal de Tehuantepec, 7.1 cm/afio en la dorsal y de 6.6
cm/afo al sureste de esta (Pardo y Suarez, 1995). Esta region se encuentra dentro de la zona
de riesgo por tsunamis de origen local, en donde se han generado tsunamis destructivos a
nivel regional, como es el caso del evento consecuente al sismo de San Sixto de 1787
(Sanchez y Farreras, 1993).

En el contexto del valor socioeconémico del area de estudio, se encuentran puertos de
importancia industrial-comercial, dentro de los que destacan el puerto de Salina Cruz, Oaxaca
y Puerto Chiapas, Chiapas; ambos son de los principales puertos de altura de México, debido
a que realizan actividades de exportacién (DIGAOHM). Ademas, en la poblacién de Salina
Cruz se encuentra la refineria petrolera “Ing. Antonio Dovali Jaime” perteneciente a
Petroleos Mexicanos. Por otro lado, existen puestos turisticos como la Administracion
Portuaria Integral de Huatulco, Oax. (FONATUR), teniendo este puerto una capacidad de
calado de 10 a 12 m, usado principalmente por buques tipo crucero, buques de la Armada de
México y de la Marina y Guardia Costera Estadounidense (DIGAOHM), o el de pesca

riberefia en Puerto &ngel el cual también es de importancia turistica.

En este trabajo se realizaron escenarios de inundacion en dos localidades de Oaxaca: Salina
Cruz y Huatulco. Salina Cruz se encuentra a una altitud entre 0 y 800 m s. n. m., las
caracteristicas fisiograficas en esta localidad son llanuras costeras (41.52%), llanuras costeras
con lomerio (30.05%), la sierra baja compleja en la zona centro-este (18.49%) y llanura
costera salina (9.94%) (INEGI, 2008a). En Salina Cruz se encuentra el cauce del rio de
corriente perenne Tehuantepec al noreste, en esta misma zona se encuentra el rio intermitente
el Zanjon, el cual fluye en casi en todo su recorrido dentro del terreno de la refineria petrolera
y tiene conexion con el estero La Ventosa (Gonzalez, 2007; INEGI, 2008). En la parte

suroeste, se encuentran los rios de corriente intermitente Nizaburra y El Corralito, que tienen
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conexion con La Salinera (INEGI, 2008a). Otro rasgo hidrografico de relevancia para este
municipio, es la colindancia con la laguna Inferior en su frontera noreste, la cual forma parte

del sistema lagunar Huave.

Por otro lado, Huatulco es una region con una fisiografia dada por lomerios con llanura
(54.64%), sierra baja compleja (39%), sierra alta compleja (4.26%) vy sierra baja (2.10%)
(INEGI, 2008b). La zona costera estd conformada por una serie de bahias caracterizadas por
la presencia de escarpes rocosos de composicion granitica y metamorfica, resistente a la
erosion. Las playas en esta zona tienen una pendiente de 3.5% y altura de 3.6 m en promedio,
y una amplitud de 20 a 25 m (SECTUR, 2014). A su vez, en Huatulco se encuentran las
corrientes de agua perennes de los rios Magdalena y Huatulco que se unen y forman el rio
Coyula en la parte suroeste, mientras que al noreste se encuentra el cauce del rio Copalita.
Las corrientes de agua intermitente de oeste a este son: EI Limon, Todos Santos, Cuajinicuil,
El Zapote, La Pozona Suchitl, Cacalutilla y Tangolunda. Ademas, otro cuerpo de agua de
relevancia es el estero La Salina (INEGI, 2008b).
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8. METODOLOGIA

En esta seccion se detallan los métodos usados para la realizacion de las simulaciones de
tsunami. Primero se abordan los pasos que se siguieron para la generacion de las fallas
sismicas heterogéneas y homogeéneas usadas como fuente generadora de tsunami, asi como
los datos implementados en la modelacion de las rupturas. Seguido de esto, se detalla el
programa que se empleo para la simulacion de propagacion de las ondas de tsunami, asi como
los parametros de entrada considerados. Finalmente, se describen las modificaciones
realizadas para llevar a cabo los escenarios de inundacion en los puntos de interés de este

estudio.
8.1 GEOMETRIA DE LA FALLA SISMICA Y PARAMETROS DE LA TRINCHERA

Se implemento la solucidn para fallas finitas con desplazamiento vertical (dip-slip) en los
modelos de fallas con deslizamiento heterogéneo y homogéneo a partir del modelo propuesto
por Okada (1985, 1992), para obtener un conjunto de ecuaciones para calcular los
desplazamientos y deformaciones, tanto para fallas de fuente puntual como para fallas
rectangulares finitas en un semi-espacio. Estos modelos fueron utilizados como fuente

tsunamigénica, para que reflejaran las condiciones de una falla de tipo inverso.

Placa Norteamericana

~— =L 4 - 30 km
0
_ S~

Figura 8. Esquema simplificado de algunos pardmetros del modelo de trinchera usado en la
generacion de fallas con deslizamiento heterogéneo y homogéneo. El &ngulo de echado en el modelo
de la trinchera varia entre 7° a 22°. (Modificado de Melgar et al., 2019).
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Para realizar los modelos de fallas sismicas se requiere la implementacion de informacion de
la trinchera en el rea de estudio. Aunque existen otros modelos como el de Pardo y Suérez
(1995) para la geometria tridimensional de la trinchera mesoamericana, se utilizé un modelo
tridimensional obtenido a partir del Slab 2.0 (Hayes et al., 2018) (Fig. 8), debido a que este
modelo combina informacién de datos obtenidos mediante diferentes técnicas y se ha ido
corrigiendo con estudios publicados en los ultimos afios. Para la region de centroamérica, el
Slab 2.0 implementa datos de sismologia pasiva, como lo es la localizacion y relocalizacion
de sismos, informacion de fuentes sismicas activas, interpretaciones de la profundidad de la
trinchera a partir de funciones de receptor y la implementacion de puntos de control. Con lo
anterior, el modelo compila la geometria de las zonas de subduccion, desde la trinchera hasta
la zona sismogénica. A partir de la region de centroamérica, se extrajo el modelo desde los -
100°a -98° de longitud. Luego, mediante un generador de malla de elemento finito que utiliza
la triangulacion de Delaunay, el area elegida fue discretizada en subfallas con geometria

triangular como parte del proceso para realizar los modelos de deslizamiento.
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Figura 9. Modelo USGS Slab 2.0 para Centroamérica. Lineas de contorno para profundidad de placa

cada 20 km y perfil perpendicular a la trinchera en Oaxaca. El eje vertical del perfil esta en metros,

con exageracion vertical 80x. (Mapa generado en GeomapApp (3.6.11)).

El archivo de la geometria de la trinchera que se uso en el programa para generar los modelos

de fallas incluye los valores de localizacion de las subfallas (longitud, latitud, profundidad);

las orientaciones de rumbo (strike), cuyo rango varia entre 270° a 308°; angulos de echado

(dip), dentro del rango de 7° a 22°; y los valores de la geometria cada subfalla. Cabe sefialar

que para el modelo con deslizamiento homogéneo y para los modelos con deslizamiento
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heterogéneo, los angulos de rumbo y echado dependen de las subfallas implicadas en la
ruptura, puesto que cada subfalla tiene un valor especifico de estos pardmetros. Por otro lado,
se especificé un angulo de deslizamiento (rake) promedio de 90°. Sin embargo, en cada
modelo este valor es perturbado por un parametro estocastico en cada una de las subfallas

implicadas en la ruptura de acuerdo con Graves y Pitarka (2010).

En la generacion de los modelos de fallas de deslizamiento se implementdé el modelo de
velocidades de ondas S elaborado por Iglesias et al. (2001) a partir de la inversion de curvas
de dispersion de ondas superficiales para el estado de Oaxaca, en la region de la terraza
Xolapa-Mixteco. Este modelo de velocidades consta de 4 capas. Con esta informacion se
elaboré un archivo que incluye el espesor de la capa, velocidad de onda S (B), velocidad de
onda P (a), calculada a partir de la relacién entre la velocidad de ondas P y S (Ec. 15);
considerando el factor de calidad (Q) o atenuacion de ondas sismicas (Q*) de ondas P (Qp)
y S (Qs), cuyos valores promedio, de acuerdo con la literatura, son de 300 y 600

respectivamente.

a 1—v _
ﬁ % — v ’
parav = 0.25, % =3,
despejando, B = av/3, (15)

donde «a es la velocidad de ondas P, g es la velocidad de ondas S y v es el coeficiente de
Poisson, una constante elastica que relaciona la deformacion transversal con la deformacion
longitudinal, y a la cual se le asigno el valor de 0.25 que es una buena aproximacion para la

corteza (Stein y Wysession, 2003).
8.2 MODELO DE FALLA CON DESLIZAMIENTO HOMOGENEO

Se realizd una unica falla con un modelo de deslizamiento homogéneo como fuente
generadora de tsunami. Debido a que este trabajo se basa en la informacién publicada por
Suéarez y Albini (2009) del evento de 1787, se plante6 una falla con deslizamiento homogéneo
de tal forma que coincidiera con las caracteristicas descritas por los autores para dicho evento,

en cuanto a posicion geografica, area de la falla y magnitud (Mw ~8.6). Partiendo de una
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magnitud de momento (Mw) se calcula el momento sismico (Mo) despejando en (16),
posteriormente, una vez obtenido Mo, se usa este valor para calcular el deslizamiento (D)

sobre el plano de falla (Ec. 17):
M,, = = (logio(Mo) — 9.1), (16)

de la ecuacion de momento sismico, My, = u A D,
despejando, D = f—;, a7

donde pes el médulo de rigidez del material, A el area de ruptura de la falla'y D el
deslizamiento sobre el plano de falla. EI momento sismico tiene unidades de 107 (N-m). El
area de deslizamiento se calcul6 a partir de la sumatoria del area de las subfallas del modelo
de la trinchera contenidas dentro del area de ruptura propuesta por Suarez y Albini (2009),
equivalente a 50,306.76 km?, y el modulo de rigidez se consider6 de 30 GPa, obteniendo un
deslizamiento para este modelo de 5.45 m.

8.3 MODELO DE FALLA CON DESLIZAMIENTO HETEROGENEO

Como se muestra en la seccion anterior, calcular una falla sismica con deslizamiento
homogéneo a partir de una magnitud deseada es relativamente sencillo, puesto que se
requiere de pocos parametros de entrada, como lo son, el médulo de rigidez de la trinchera y
el area de la falla sismica. Esto ultimo puede ser calculado a partir de relaciones de escala
(e.g. Wells y Coppersmith, 1994; Blaser et al., 2010), las cuales establecen una relacion entre
las dimensiones caracteristicas del area de ruptura de una falla sismica, con la magnitud de
momento del sismo. Con lo anterior, se puede calcular un deslizamiento promedio que
satisfaga cierta magnitud de momento deseada, sin embargo, el uso de este tipo de modelos
es una simplificacion muy burda del proceso fisico durante la ruptura, especialmente al
momento de modelar sismos de subduccién de magnitudes grandes (Mw > 8) (Melgar et al.,
2019).

Por otra parte, para la realizacion de fallas sismicas con deslizamiento heterogéneo de
eventos ocurridos antes de la era instrumental y de prospeccién futura, se tiene como
dificultad el establecimiento del patron de deslizamiento que tendra la ruptura. Con respecto
a esto, Mai y Beroza (2002) usaron cuatro métodos para realizar modelos de deslizamiento
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como un campo espacial aleatorio, con base en modelos de ruptura de fuente finita
publicados, y encontraron que la funcion de correlacién de Von Karman (Ec. 18) es la que
describe de mejor manera la distribucién de los deslizamientos potenciales en fallas sismicas

a partir de numeros aleatorios.

C(r) = 2D (18)

Gr(0)

donde r, es distancia, Gy (r) = r' Ky (r); H, es el exponente de Hurst, el cual determina el

decaimiento espectral en nimeros de onda altos, K}, es la funcion de Bessel modificada de
- - 2 2 Ve - 7
primer tipo (orden H) y r = 2—2 + Z—Z donde las escalas caracteristicas estan dadas por las
X Z
longitudes de correlacién en las direcciones de rumbo, a,, y echado, a,.

En este trabajo, las fallas del modelo de deslizamiento heterogéneo fueron realizadas
siguiendo la metodologia descrita por Melgar et al. (2016); donde se emplearon los codigos
del programa fakequakes en lenguaje Python, que se encuentran disponibles en Github como
parte del paquete MudPy (MULTI-DATA SOURCE MODELING AND INVERSION
TOOLKIT, http://www.github.com/dmelgarm/MudPy). En este programa se implementa el
enfoque propuesto por LeVeque et al. (2016), en el cual, se utiliza la funcién de correlacién
de Von Karman para construir una matriz de covarianza, y usando la expansién de Karhunen-
Loeve, se obtienen los eigenvectores con los que se generan las distribuciones de
deslizamiento a partir de nimeros aleatorios (Melgar et al., 2019). Una descripcién detallada

del método usado en fakequakes se desglosa a continuacion.

En MudPy hay un archivo nombrado fakequakes.py donde se restringen los parametros de
entrada de los escenarios de ruptura a generar (Anexo A) como son la geometria y el modelo
de velocidades en la zona de subduccién, y la magnitud objetivo para los escenarios de
rupturas. Debido a que la magnitud obtenida por Suarez y Albini (2009) para el sismo de San
Sixto es un valor estimado (ver seccion 4), se considerd que la magnitud objetivo tuviera un
rango de variacion amplio para los modelos de deslizamiento heterogéneo, entre 8.3 y 8.9.
Por tanto, se tuvo un total de 7 magnitudes objetivo (usando un paso de 0.1 entre cada
magnitud). Se realizaron 50 modelos de deslizamiento para cada una de las magnitudes

elegidas para obtener un total de 350 fallas.
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Con los datos elegidos, el codigo implementa las relaciones de escala de Blaser et al. (2010),
la cual, es una escala empirica realizada a partir de bases de datos de 283 sismos. Se utiliza
esta escala para calcular el area de ruptura de las fallas, a partir de su longitud y su ancho,
debido a que es especifica para sismos de subduccién. Sin embargo, para evitar que todas las
fallas generadas tengan la misma geometria, el programa usa una funcion de densidad de
probabilidad log-normal de la longitud y ancho de la falla para generar nimeros aleatorios a
partir de éstos (enfoque estocéastico).

La variacion de la localizacion espacial de las areas de ruptura se puede fijar en un punto
central considerando una de las subfallas del modelo de la trinchera para ser establecida como
centro. Si esto no se desea llevar a cabo, el programa elige una de las subfallas al azar como
centro y, a partir de ésta, se genera el area de ruptura usando la geometria de la funcién
derivada de las relaciones de escala. En este trabajo se busco establecer la parte central de la
geometria de la ruptura (no el hipocentro) en concordancia con la falla propuesta por Suarez
y Albini (2009). Sin embargo, como uno de los objetivos particulares de este trabajo, es la
evaluacion de inundacion costera por sismos tsunamigénicos en las localidades de Salina
Cruz y Huatulco, el punto central de las areas de ruptura generadas esta desplazado hacia el

sureste de la geometria propuesta por Suarez y Albini (2009).

Una vez que se han determinado las subfallas que participaran en el modelo de ruptura, el
programa define la distribucién del deslizamiento. Se asume que el deslizamiento (s) en la
falla tiene una distribucion normal con una media, u, desviacion estandar, o) y suficiente

momento escalar, Mo, para satisfacer la magnitud objetivo (Ec. 19):
s ~Nu0), (19)

donde  es el vector promedio con deslizamiento uniforme y C la matriz de covarianza de la
distribucion, la cual es una funcién de o, en cada subfalla, generando un deslizamiento que
varia entre 0.5y 1.0 del deslizamiento promedio. Con esto, la correlacion entre las subfallas

(i,)) esta descrita de la forma:

Cij = UinCij- (20)
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Esta funcion de correlacion entre las fallas controla la distribucion espacial de los
deslizamientos, y como se menciond con anterioridad, en este trabajo se utiliza la funcion de
correlacion de Von Karman C(r) (Ec. 18), quedando de la forma:

Gu(rij)
Go(rij)’

Cij(ryj) = (21)

Luego, dados los eigenvalores A y eigenvectores Vi de la matriz de covarianza, C, se utiliza
la expansion Karhunen-Loéve (K-L) para establecer un campo estocastico de los valores de
deslizamiento en cada subfalla (Ec. 22). De esta forma, se pueden obtener diferentes

distribuciones de deslizamiento.

s =i+ XR-1 Zi AV (22)

donde Zx, son numeros aleatorios con distribucion normal usados para ponderar los

eigenmodos Vi, de la forma:

Z, ~ N(0,1). (23)

De la matriz de covarianza se obtienen los diferentes “eigenmodos” de deslizamiento, el
modo 0 es un deslizamiento homogéneo, en el cual no se altera la distribucion de
deslizamiento, solo su valor promedio; y entre mas modos se utilicen, el deslizamiento se

redistribuye de formas méas complejas.

Finalmente, para evitar que las subfallas tengan valores de deslizamiento negativos, se utiliza

una distribucion log-normal, con un promedio x9 y una matriz de covarianza ¢? conlo que

el vector de deslizamientos se puede obtener a partir de:

s9=ud+3yN_ .7, /Aﬁvkg. (24)

Con la cual, en la forma exponencial (Ec. 25), se obtiene el vector de deslizamientos,
s = exp (s9). (25)

Este procedimiento, al ser estocastico, conlleva a que la magnitud obtenida al final difiera
ligeramente de la magnitud objetivo. Esto puede ser modificado dentro del cddigo para que
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se corrija y la magnitud final sea igual al objetivo establecido, pero para este estudio se dejo
libre. A su vez, se puede establecer el numero de modos a utilizar para las distribuciones de
deslizamiento, en este caso se utilizaron 80 eigenmodos para la generacion de los patrones

de deslizamiento del modelo heterogéneo.

8.4 SIMULACION DE TSUNAMIS

8.4.1 PROPAGACION DEL TSUNAMI

La simulacion de propagacion de las ondas de tsunami, asi como las inundaciones locales,
fue realizada usando el programa de uso libre GeoClaw (LeVeque et al., 2011), el cual
resuelve las ecuaciones de aguas someras en 2 dimensiones (Ec. 11 en seccion 6.2.2). El
efecto Coriolis no se incluye en el calculo de la propagacién del tsunami debido a que es
poco significativo para la simulacién. Con GeoClaw es posible modelar la propagacion del
tsunami mediante dos métodos: el esquema de Godunov, el cual tiene una buena precision
en sistemas de ecuaciones diferenciales de primer orden, y el método de alta resolucion de
Lax-Wendroff, en el cual se introducen términos de segundo orden. En estas aproximaciones
se implementa la discretizacion mediante volumenes finitos y la solucion de Riemann
(LeVeque et al., 2011). Para las simulaciones de tsunami realizadas en este trabajo se utilizd
el método de Lax-Wendroff, el cual puede ser consultado en LeVeque (2002) y LeVeque et
al. (2011).

Por otro lado, el programa GeoClaw ha sido validado con una amplia variedad de estudios,
en el trabajo publicado por Berger et al. (2011) se realizaron simulaciones de tsunami en un
océano radialmente simétrico con una plataforma continental y una isla rodeada por
maredgrafos, al rotar la posicion de la isla se encontraron resultados similares en cuanto a las
alturas de ola registradas. En el mismo trabajo, se utilizé el tsunami de Chile en 2010 como
prueba de validacién y los resultados concordaron con los datos registrados por la boya
DART 32412 (645 NM SW de Lima, Perl) para este evento. Otros estudios comparan
resultados de experimentos controlados de un tanque de olas donde se miden con precision
el flujo y la inundacion resultantes con herramientas como medidores de profundidad,
medidores de flujo y camaras de alta velocidad (e.g. Liu et al. 2008). De igual forma, en la

region de estudio evaluada en este trabajo, se han realizado simulaciones de los tsunamis
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moderados que fueron generados por los sismos del 8 de septiembre de 2017 (Mw 8.2)
(Melgar y Ruiz-Angulo, 2018) y del 23 de junio de 2020 (Mw 7.4) (Melgar et al., 2020), los
resultados de las simulaciones fueron validados con la informacion registrada por
mareografos a lo largo de la costa afectada para ambos eventos, con lo que se concluy6 que

existe buena concordancia entre los registros del tsunami y la simulacion con GeoClaw.

Como informacion de entrada el programa requiere la fuente que va a iniciar el tsunami, en
este caso las deformaciones verticales causadas por las fallas sismicas modeladas y la
informacién de la topografia (entendida como topografia y batimetria). La deformacion
vertical cosismica, considerada como la fuente que genera la perturbacion del piso oceanico,
se ingresa mediante un archivo llamado dtopo generado con el modulo dtopotools de
GeoClaw, que contiene los datos de deformacion vertical en cada subfalla y el tiempo en el
que ocurre el desplazamiento. Esta informacion resulta de la implementacion del modelo de
Okada (1985, 1992) a partir de los parametros de geometria y localizacion, angulos de rumbo,
echado y de deslizamiento, y el deslizamiento cosismico de cada subfalla, en cada ruptura.
La topografia usada fue extraida de datos publicos, para la simulacion de propagacion de los
eventos de tsunami se implementd la batimetria con resolucion de 30 segundos de arco del
SRTM30 PLUS (Becker et al., 2009).

La diferencia entre las escalas de un tsunami en mar abierto, en donde las longitudes de onda
son del orden de cientos de kilémetros, con respecto a la zona cercana a la costa, en donde
las longitudes de onda que interactan con el fondo son del orden de decenas de metros y
hacen que sea necesario implementar datos de topografia mucho mas finos en estas Gltimas
regiones. Con respecto a los tamafios de celda de la malla, para realizar la simulacion de
propagacién de ondas de tsunami, GeoClaw posee una herramienta que permite cambiar el
tamafio de esta propiedad segun las condiciones en las que se lleva a cabo la simulacion. Esto
permite ahorrar tiempo de calculo, al usar el refinamiento de malla adaptativo (AMR, por sus
siglas en inglés). Ademas, el AMR permite que los niveles de refinamiento puedan variar a
cada paso de tiempo, ya que una parte de la costa puede ser de interés en una etapa inicial de
la simulacion y otra més alejada de la fuente puede llegar a ser de interés en una etapa

posterior.
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En este trabajo se utilizaron tres niveles de refinamiento, es decir, tres mallas con distinto
tamafio de celda. El nivel de refinamiento 1 corresponde a la malla mas gruesa y esté
constituida por una sola celda que abarca toda el area de estudio con una resolucion de 10
minutos de arco, el nivel 2 es una malla con resolucion de 1 minuto de arco y finalmente, el
nivel 3, que es la malla mas fina, estd constituido por la informacién de batimetria de 30
segundos de arco, siendo el méximo refinamiento alcanzado ya que se usaron datos del
SRTM30 PLUS, teniendo un tamario de celda de aproximadamente 900 m. El procedimiento
por el cual se realizan las mallas en cada nivel es mediante el marcado de las celdas en un
nivel | que requieren refinamiento para pasar a un nivel | + 1, luego, se agrupan las celdas
marcadas en parches rectangulares y se inicia la solucion para las mallas en el nivel | + 1. Por
ultimo, en cada celda se copia la informacion existente de batimetria de la malla en el nivel |
+ 1 0, si no existen datos en este nivel, se interpola a partir de la informacion de la malla
nivel | (LeVeque et al., 2011).

Los pasos de tiempo entre elementos de la malla durante la simulacion estan condicionados
por el nimero de Courant-Friedrichs-Levy (CFL), que en este trabajo se establecié en 0.75
como el valor deseado y 1 como el valor maximo permitido sin redefinir el intervalo de
tiempo. Para describir la rugosidad del fondo se usa el coeficiente de Manning con un valor
de 0.025. Finalmente, el tiempo total de simulacion de la propagacion del tsunami fue de 6

horas a partir de la ruptura sismica en cada uno de los escenarios.
8.4.2 ESTACIONES MAREOGRAFICAS ARTIFICIALES

Para poder registrar las alturas de ola de tsunami en la costa en cada tiempo se colocaron
maredgrafos artificiales a lo largo del rea de estudio, en GeoClaw se pueden especificar
dichos maredgrafos ingresando una localizacion (longitud y latitud) y asignandoles un
namero de identificacion, con esto el programa escribe un archivo de texto con la informacion

de altura de la ola en ese maredgrafo y nivel de refinamiento en cada tiempo de la simulacién.

La seleccion de localizaciones de estos mareografos fue realizada en Matlab a partir del
archivo de batimetria de 30 segundos de arco. Para esto, se graficaron las localizaciones en
donde habia informacion de batimetria sobre la cota de - 5 m, debido a que si se colocan en

la cota de 0 m los resultados presentan errores por la proximidad con celdas en tierra. Luego,
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se copiaron los puntos a una variable y se guardd la informacion cada 10 puntos en un archivo
de texto. Sin embargo, cuando se hacian los cambios en los niveles de refinamiento de malla,
en algunas zonas los maredgrafos aparecian “en tierra” durante la simulacion por lo que se
colocaron mareografos a - 10 m en esas areas y se realizo una correccion de las alturas de ola

con la ley de Green (Ec. 26) para ajustar todos los resultados a -5 m.
n (H)Y* = n, (H)Y4,

despejando, n; = 1, (g—j)l/“.

sustituyendo, n, = 1, (5 /%,

n=nz (2)1/4, (26)

donde 11y n2 son las alturas de ola en los puntos 1y 2y H1 'y Hz son las profundidades en

cada punto.

Longitud

Figura 10. Estaciones mareograficas artificiales (triangulos invertidos) usadas para registrar las
ondas de tsunami a lo largo del area de estudio. La ubicacion de Huatulco (HUAT) y Salina Cruz

(SACZ) se indican para referencia (diamantes). (Mapa elaborado en GMT v.4.5.1).
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8.5 ESCENARIOS DE INUNDACION

Los escenarios en donde se evalla la inundacion costera se especifican dentro de GeoClaw
en forma de regiones (rundata.regiondata.regions dentro del archivo setrun.py, Anexo B),
de esta forma se pueden controlar los niveles de refinamiento minimos y maximos que puede
alcanzar la simulacion para el area de interés. En este trabajo, se eligieron dos localidades de
Oaxaca para llevar a cabo este tipo de modelacion, como se mencioné en la seccion 7; la
localidad de Salina Cruz (SACZ), debido a su importancia como puerto industrial y Huatulco
(HUAT), localidad portuaria de caracter turistico. El escenario elegido para llevar a cabo la
inundacion fue aquel que causo las mayores alturas de ola de todo el conjunto de fallas, esto
es una aproximacion del peor escenario, en el sentido de que fue el escenario que generd las
olas més grandes, aunque no fue la ruptura de mayor magnitud de los modelos generados.

Dicho modelo fue el 272 con una magnitud 8.97.

Para una mejor visualizacion de los resultados de la inundacion costera se realizaron gréaficas
georeferenciadas en archivos KML que pueden ser presentadas en Google Earth como
animaciones, esto mediante el conjunto de herramientas de VisClaw cuyos pardmetros se

especifican en el archivo setplot_kml.py (Anexo C).
8.5.1 INUNDACION POR TSUNAMI EN SALINA CRUZ

Para modelar el escenario de inundacion en Salina Cruz se realiz6 una combinacién entre
batimetria y topografia, en el primer apartado se us6 una malla de 15 segundos de arco, que
corresponde a la batimetria pablica de mayor resolucion disponible, el SRTM15+ (Tozer et
al., 2019) que tiene una resolucion ~450 m; y la topografia de 1 segundo de arco, el SRTM

1 con una resolucion de ~30 m.

Para combinar estos datos se llevo a cabo una interpolacion en 2-dimensiones en Matlab para
tener la parte de la batimetria en la misma resolucion de malla que la topografia. Esto fue
hecho primero, eligiendo el area de interés, en este caso Salina Cruz, donde se estableci6 un
area rectangular entre las coordenadas -95.29 y -95.08 de longitud y 16.125 y 16.23 de latitud.
Luego, se delimitan los archivos de batimetria y topografia al area de estudio elegida, y se

realiza una malla con las posiciones espaciales de la topografia fina. Finalmente, se interpola
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la batimetria en los puntos dados por la malla fina y se unen los archivos de topografia y
batimetria sobre la linea de costa. Esta malla se agrega como la topografia a usar en la region
especificada, de manera adicional a la topografia de 30 segundos de arco usada para toda el

area de estudio.

Una vez que se ingresa la topografia se debe asignar el nivel minimo y maximo al que llegara
la simulacion dicha region. Para esto, se afiadieron dos niveles mas a los tres antes
mencionados, el nivel 4 con resolucion de 3 segundos de arco y el nivel 5 con la resolucion
final de los datos a 1 segundo de arco. En la region de interés se establecié el nivel 5 como
minimo y maximo, es decir, toda la simulacion se lleva a cabo en el maximo nivel de

refinamiento.

8.5.2 INUNDACION POR TSUNAMI EN HUATULCO

En cuanto al escenario de inundacion en la localidad de Huatulco, la batimetria usada para el
caso de Salina Cruz (SRTM15+) tiene informacion escasa en la zona costera de la region, y
por las interpolaciones del modelo, se generan datos espurios alrededor de la linea de costa,
que es la de interés para estimar una inundacion. Debido a lo anterior, se utilizo la batimetria
de 30 segundos de arco (SRTM30 PLUS), usada para simular la propagacién del tsunami en
toda el area de estudio, combinada con la topografia de 1 segundo de arco (SRTM 1)
mediante un proceso similar al descrito en la seccion anterior. Sin embargo, como hay una
diferencia importante en el tamafio de malla entre ambas bases de datos, la topografia final
alberga errores de precision en los puntos interpolados y la linea de costa terminé desplazada

en la direccién mar adentro.

Para tratar de mejorar la problematica antes mencionada, se optd por la adquisicién de la
carta nautica de la Direccion General Adjunta de Oceanografia, Hidrografia y Meteorologia
(DIGAOHM) S. M. 622.2 BAHIAS DE HUATULCO Y PROXIMIDADES con escala
1:17,500 con extensiones .BSB y .KAP y un sistema de proyeccion con coordenadas
geograficas en WGS84 (World Geodetic System 1984).

El Modelo Digital de Elevacion (MDE) fue elaborado en colaboracion con el Laboratorio
Universitario de Cartografia Oceanica (LUCO, UNAM) a partir de la carta nautica que

contenia dos archivos: una imagen georeferenciada en formato .KAP que fue procesada con
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el programa Global Mapper y los metadatos en formato .BSB. La informacion de batimetria
fue digitalizada en formato vectorial, sin embargo, debido a que la distribucion de los datos
estaba arreglada de manera irregular, la region que abarca la carta fue subdividida en
poligonos, los cuales fueron exportados a un archivo de texto con sus respectivas
coordenadas y se les asigno de manera manual la profundidad indicada en la carta, para luego
ser exportados en formato vectorial con su respectivo archivo de proyeccion. Este archivo se
proceso para realizar el MDE en el programa ArcGIS mediante un interpolador Kriging de

tipo ordinario con un filtro predictivo.

La informacién final del MDE fue un archivo de batimetria en formato .GRD con una
resolucion aproximada de 3 segundos de arco (~ 100 m), conformada por los datos de alta
resolucion de la carta nautica, la informacién a cada metro hasta los 120 m de profundidad y
complementada con informacion de GEBCO (General Bathymetric Chart of the Oceans) del
afio 2018 a partir de esta cota. En cuanto a la topografia, se utilizé el SRTM 1 al igual que
para el escenario de Salina Cruz.

El procedimiento para combinar la topografia y batimetria fue similar al realizado para Salina
Cruz, para obtener la topografia de 1 segundo de arco en el &rea ubicada entre las longitudes
-96.17 y -96.06, y las latitudes 15.71 y 15.78. De igual forma, se establecieron los niveles

AMR minimos y maximos en la region al valor de 5.
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9. RESULTADOS

9.1 MODELOS DE FALLA CON DESLIZAMIENTO HOMOGENEO Y HETEROGENEO

Se obtuvo el modelo de falla con deslizamiento homogéneo con magnitud 8.6 (Fig. 11)
utilizado para este trabajo. El desplazamiento en toda la ruptura fue de 5.45 m (Fig. 11.a), el
recuadro negro delimita la zona de ruptura del sismo de San Sixto de 1787, en este modelo
la ruptura final tuvo una longitud superior a la propuesta por Suarez y Albini (2009) debido
a que el ancho de la falla fue menor a consecuencia del modelo de trinchera usado. En la
Figura 11.b se presenta la deformacion vertical causada por la falla obtenida en la modelacion
de la fuente sismica, donde los valores maximos de levantamiento obtenidos fueron
superiores a los 2 m en el fondo oceanico y los valores de mayor subsidencia estan en la zona

continental tierra adentro (~1 m).
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Figura 11. a) Deslizamiento en el plano de falla (m) y b) deformacién vertical (m) para el modelo
homogéneo. El recuadro negro (linea gruesa discontinua) marca la geometria propuesta por Suarez y
Albini para el sismo de San Sixto de 1787, ~M8.6. Las curvas de nivel discontinuas estan cada 1 m.
(Mapas elaborados en GMT v.5.4.3).

Se obtuvieron las rupturas del modelo de fallas con deslizamiento heterogéneo con

magnitudes finales dentro del rango de 8.1 a 9.0. En la Figura 12 se muestra uno de los 350
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modelos con magnitud final Mw 8.55, la geometria de la zona de ruptura del sismo de San
Sixto propuesta por Suarez y Albini (2009) se mantuvo indicada como referencia del evento
sobre el cual se basa este trabajo. Sin embargo, no se restringieron las rupturas a esta zona
debido a que esta es una estimacion a partir de la informacion de intensidades sismicas

reportadas para el evento.

Como ejemplo de los modelos de falla heterogénea obtenidos, en la Figura 12.a se observa
el desplazamiento ocurrido en cada una de las subfallas triangulares del modelo para un sismo
de magnitud 8.55 cuyo deslizamiento maximo sobre el plano de falla fue de 18.96 m. A su
vez, la estrella amarilla marca el hipocentro del sismo, es decir, el punto en el cual se inicié
y propago la ruptura. En la Figura 12.b se muestra la deformacion vertical causada por el
mismo evento, donde los colores célidos indican levantamiento y los frios indican
subsidencia. En este caso, se alcanzaron valores maximos cercanos a los 4 m de subsidencia

en tierray 5 m de levantamiento del fondo oceanico.
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Figura 12. a) Deslizamiento en el plano de falla (m) y b) deformacion vertical (m) de un ejemplo de
ruptura de deslizamiento heterogéneo del modelo estocastico con magnitud Mw 8.55. La estrella
amarilla sefiala el hipocentro de la falla. Las curvas de nivel discontinuas estan cada 1 m. (Mapas
elaborados en GMT v.5.4.3).

Las caracteristicas principales de cada uno de los 350 modelos con deslizamiento

heterogéneo se presentan resumidas en las gréficas de la Figura 13 comparadas contra la
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magnitud final de cada evento. En las Figuras 13.a y 13.b se muestran los datos del area de
ruptura comparados con las relaciones de escala de Blaser et al. (2010) para sismos de falla
inversa. Se establecio un limite de 100 km en el ancho de la ruptura debido a la geometria de
la zona de subduccion en esta region. Las estadisticas de media, maxima y desviacion
estandar del deslizamiento en cada ruptura se presentan en las Figuras 13.d, 13.ey 13.f;y a
su vez, estas mismas estadisticas se resumen para el tiempo de ascenso de la ruptura, el cual
refiere al tiempo en el que ocurre el deslizamiento desde la fuente hasta alcanzar su valor

méaximo (Udias et al., 2014); en las Figuras 13.9,13.h y 13.i.
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Figura 13. Resumen de las caracteristicas de las 350 fallas de deslizamiento heterogéneo. a) y b)
muestran la longitud y ancho de cada ruptura comparadas con las relaciones de escala para sismos de
subduccién de Blaser et al. (2010). c) Relacion de magnitud objetivo de las rupturas vs. la magnitud
final obtenida en el procesamiento. d), e) y f) Corresponden a la media, valor maximo y 1 desviacién
estandar del deslizamiento de cada ruptura en relacién con la magnitud. g), h) e i) Son la media, valor

maximo y 1 desviacion estandar del area de ruptura.
9.2 ALTURAS DE OLA

Para la simulacion realizada con la ruptura de deslizamiento homogéneo, los valores

maximos se concentraron en el litoral del estado de Oaxaca, en la region desde Puerto
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Escondido hasta el sistema lagunar del Mar Muerto, en la frontera con Chiapas, siendo la
costa entre Huatulco y Salina Cruz, en la cual se registraron los valores mas altos, con alturas
de ola de méas de 2 m (Fig. 14). A su vez, hubo valores maximos en Guerrero en la costa de

Copalay al sur de Ometepec de cerca de 3 m.

En cuanto a las simulaciones de tsunami con fuentes del modelo de deslizamiento
heterogéneo, el rango de alturas de ola méas grandes registradas por las estaciones
mareogréficas, tuvieron lugar en la region desde Puerto Escondido hasta el sistema lagunar
del Mar Muerto para 275 de los 350 eventos simulados. Dentro de lo anterior, en la costa de
Oaxaca, entre Huatulco y Salina Cruz, se registraron las alturas mas grandes, con un
promedio de alturas de ola maxima para todos los modelos de alrededor de 5 m (Fig. 15) y
maximos mayores a los 12 m (Figura 16). Estos resultados coinciden cuando hubo una
deformacidn vertical positiva cercana a la trinchera y subsidencia en la zona frente a Puerto
Angel y el golfo de Tehuantepec. Por otra parte, hubo 47 eventos con alturas de ola maximas
desde Puerto Escondido hacia Guerrero, a partir de rupturas con deformacién vertical
maxima somero en esa zona; y 28 simulaciones con alturas de ola méximas desde el sistema
lagunar del Mar Muerto hacia la costa de Chiapas, a partir de rupturas con deformacion

vertical maxima en el golfo de Tehuantepec.

Los valores pico de altura de ola maxima fueron registrados en la localidad de Salina Cruz
para la mayoria de las simulaciones con los modelos de deslizamiento heterogéneo y el
modelo homogeéneo, con una media de altura de ola maxima de 6.02 m y un maximo de 25.59
m en el modelo con deslizamiento heterogéneo para un sismo de magnitud mayor que 8.9 y
de 4.20 m con el modelo de deslizamiento homogéneo. No obstante, fueron excepciones las
rupturas cuya mayor deformacion vertical positiva se encontraba desde Puerto Escondido
hacia el norte del &rea de estudio. En dichos escenarios, hubo olas maximas en la costa

cercana a esta region.
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Figura 14. Alturas de ola méaximas obtenidas con las rupturas del modelo de deslizamiento
homogéneo para cada estacion mareografica artificial. Las etiquetas de referencia son para Acapulco
(ACPO), Ometepec (OMTC), Corralero (CRLO), laguna de Chacahua-Pastoria (CHPA), Puerto
Escondido (PESC), Huatulco (HUAT), Salina Cruz (SACZ), laguna del Mar Muerto (LMMO) y
Puerto Madero (PMAD). (Mapa elaborado en GMT v.5.4.3).
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Figura 15. Promedio de alturas de ola méaximas obtenidas con las rupturas del modelo de
deslizamiento heterogéneo para cada estacion mareografica artificial. (Mapa elaborado en GMT
v.5.4.3).
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Figura 16. Méaximas alturas de ola obtenidas con las rupturas del modelo de deslizamiento

heterogéneo para cada estacion mareografica artificial. (Mapa elaborado en GMT v.5.4.3).
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Las alturas de ola maximas obtenidas con el modelo de deslizamiento heterogéneo para toda
el area de estudio se presentan de acuerdo con la magnitud de la ruptura usada como fuente
en el diagrama de cajas y bigotes (Figura 17), donde la mediana de alturas de ola esta indicada
con la linea naranja y corresponde a los resultados hasta el cuartil 2. Las alturas de ola hasta
el cuartil 3, que corresponden al limite superior de la caja, tienen poca variacion en el rango
de magnitudes menores a 8.5. Los valores maximos (bigote superior), corresponden a los
maredgrafos localizados cerca de la zona de mayor deslizamiento durante la ruptura y los
valores atipicos (puntos), en su mayoria, a los localizados entre Huatulco y Salina Cruz.
Debido a que el area evaluada es de gran extension, las alturas de ola tienen una variacién
zonal considerable, lo cual se ve reflejado en la distribucion de los resultados en el diagrama.
A su vez, como consecuencia de la extension del &rea evaluada, el diagrama del primer rango

no se reflejo en la figura.
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Figura 17. Diagrama de cajas y bigotes de alturas de ola maximas registradas por los maredgrafos

artificiales vs. magnitud del evento para el modelo con deslizamiento heterogéneo.

Se realiz6 una comparacién de la variacién zonal de las alturas de ola registradas en los
maredgrafos artificiales entre los modelos de fallas con deslizamiento homogéneo vy
heterogéneo (Figura 18). Para los resultados del modelo de fallas con deslizamiento
heterogéneo solo se evaluaron los eventos dentro del rango de magnitud Mw 8.5 — 8.7, para
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que los valores entre modelos fuesen comparables. Se puede observar que el modelo de falla
con deslizamiento homogéneo tiende a subestimar las alturas de ola de los tsunamis
generados, en comparacion con las alturas de ola que se obtienen al utilizar los modelos con
deslizamiento heterogéneo como fuente. Ademas, esta diferencia se vuelve méas importante
en las zonas cercanas al area de ruptura, en donde las alturas de ola son mayores, mientras

que en las estaciones mas alejadas la diferencia es menor.
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Figura 18. Comparacién zonal de las alturas de ola registradas para el modelo de falla con

deslizamiento homogéneo y el modelo con deslizamiento heterogéneo (Mw 8.5 —8.7).

9.3 ESCENARIOS DE INUNDACION

Los escenarios de inundacion fueron realizados a partir de la ruptura 272 con magnitud 8.97
del modelo con deslizamiento heterogéneo (Fig. 19). La ruptura inici6 al oeste de San Pedro
Mixtepec, Oax., a una profundidad de 23.37 km. Sin embargo, el deslizamiento maximo para

este modelo ocurri6 en la direccion sur de la falla, y fue de 58.88 m (Fig. 19. a). Con respecto
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a la deformacion vertical, el levantamiento maximo fue de 14.64 m, siendo la mayor parte de

este levantamiento en la zona oceanica, y la mayor subsidencia fue de -5.34 m (Fig. 19. b).
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Figura 19. a) Deslizamiento en el plano de falla (m). La estrella amarilla sefiala el hipocentro de la
falla. b) Deformacion vertical (m) de la ruptura 272 de deslizamiento heterogéneo del modelo

estocastico con magnitud Mw 8.97. Las curvas de nivel discontinuas estan cada 1 m. (Mapas
elaborados en GMT v.5.4.3).
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El mayor desplazamiento de la columna de agua ocurre a ~3 minutos después de la ruptura,
con un levantamiento méximo frente a la costa centro-este de Oaxaca, en la superficie
ocednica sobre la trinchera mesoamericana, alcanzando la mayor altura entre Puerto Angel y
la laguna del Mar Muerto (Fig. 20). Desde esta area se inicia la propagacion de las ondas de
tsunami en forma radial. Las olas alcanzan la totalidad de las costas del &rea de estudio a 39
minutos del desplazamiento inicial en la parte norte (Fig. 21), y después de 96 minutos por
la parte sur (Fig. 22). Alrededor de dos horas de haber ocurrido la ruptura se observa un
decaimiento en la actividad de las olas del tsunami, sin embargo, la interaccion continla de
manera significativa en la zona del golfo de Tehuantepec hasta pasadas 6 horas después de
ocurrido el sismo, y en menor medida en las lagunas de Ometepec, Gro. y Corralero, Oax.
(Figs. 23y 24).
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Figura 20. Superficie del mar pasadas 0.05 horas después de ocurrida la falla 272 con Mw 8.97. Se
sefialan las localidades en las que se realizaron escenarios de inundacion, Salina Cruz (SACZ) y
Huatulco (HUAT).
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Escenario a las 0.65 horas
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Figura 21. Superficie del mar pasadas 0.65 horas después de ocurrida la falla 272 con Mw 8.97.

Escenario a las 1.6 horas
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Figura 22. Superficie del mar pasadas 1.60 horas después de ocurrida la falla 272 con Mw 8.97.
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Escenario a las 2 horas
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Figura 23. Superficie del mar pasadas 2.00 horas después de ocurrida la falla 272 con Mw 8.97.

Escenario a las 6 horas
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Figura 24. Superficie del mar pasadas 6.00 horas después de ocurrida la falla 272 con Mw 8.97.
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9.3.1 SALINA CRUZ

En el escenario de inundacion en Salina Cruz, se registré un déficit del nivel del mar de
alrededor de -3 m a los 3 minutos de ocurrida la ruptura. El arribo de las primeras olas provino
desde la direccion suroeste pasados 25 minutos (Fig. 25). Las primeras areas en ser afectadas
5 minutos despues del arribo de las primeras olas fueron: playa Brasil, playa Las Escolleras,
hasta el rompeolas oeste del Puerto de Salina Cruz, y la playa del Mar Vivo, al este de la
colonia Cuauhtémoc (Fig. 26). En la parte oeste se observa inundacién en la cuenca del rio
El Corralito, el terreno bajo asociado a las salineras, a excepcion de los lomerios ubicados en
playa Brasil y punta Conejo, y en la colonia Salinas del Marqués. Por la parte este, se observa

inundacion de la planicie costera asociada al sistema lagunar del Mar Muerto.

Escenario a las 0.45 horas
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Figura 25. Superficie del mar en el municipio de Salina Cruz pasadas 0.45 horas después de ocurrida
la falla 272 con Mw 8.97. Las etiquetas corresponden al rio Corralito (CORR), el nucleo poblacional
principal de Salina Cruz (SACZ), el estero La Ventosa (ESVE) y la laguna Inferior del sistema
lagunar Huave (LAIN).

62



Escenario a las 0.50 horas
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Figura 26. Superficie del mar en el municipio de Salina Cruz pasadas 0.50 horas después de ocurrida
la falla 272 con Mw 8.97.

El puerto de Salina Cruz y bahia La Ventosa se ven afectados pasados 33 minutos después
de la ruptura (Fig. 27). Existe inundacion a través de la infraestructura portuaria hacia el
nucleo poblacional de Salina Cruz, el cual se ve afectado hasta ~2.2 km tierra adentro. En la
bahia La Ventosa existe inundacidon a través de la planicie formada por el estero La Ventosa
y la cuenca del rio Tehuantepec (Fig. 28). Después de 51 minutos se observa la mayor
inundacion en la parte este de Salina Cruz, en la que el mar llega a incursionar ~5 km a lo
largo de los cuerpos de agua La Ventosa y el rio el Zanjén, llegando a cubrir el terreno de la
refineria “Antonio Dovali Jaime” (Fig. 29). Las alturas de ola maximas se registraron desde
playa Las Escolleras hasta bahia La Ventosa, con mas de 20 m de altura, con un maximo de
~30 m en la colonia Miramar.
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Escenario a las 0.55 horas
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Figura 27. Superficie del mar en el municipio de Salina Cruz pasadas 0.55 horas después de ocurrida
la falla 272 con Mw 8.97.
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Escenario a las 0.60 horas
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Figura 28. Superficie del mar en el municipio de Salina Cruz pasadas 0.60 horas después de ocurrida
la falla 272 con Mw 8.97.
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Escenario a las 0.85 horas
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Figura 29. Superficie del mar en el municipio de Salina Cruz pasadas 0.85 horas después de ocurrida
la falla 272 con Mw 8.97.

9.3.2 HUATULCO

Para el escenario de inundacion realizado en Huatulco, se tienen resultados de la malla
realizada combinando batimetria de 30 segundos de arco con topografia de 1 segundo de
arco, que a partir de esta seccion se referird como Malla 1, y usando la malla en la que se
combind la batimetria del MDE elaborado a partir de la carta nautica e informacion de

GEBCO, y topografia de 1 segundo de arco, a partir de aqui, Malla 2.

Huatulco se encuentra dentro de la zona de maximo levantamiento de la columna de agua,
debido a esto, se observa un aumento en el nivel del mar que rebasa el umbral de 0.25 m a
partir de los primeros 10 segundos en la simulacion. Pasados 6 minutos después de la ruptura,
se registra el arribo de las olas mas altas por la parte suroeste del area de estudio (Figs. 30y
31), y a los 9 minutos en la parte noreste (Figs. 32 y 33). Es posible observar una diferencia
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significativa en la zona de rompimiento de las olas entre la Malla 1 y la Malla 2, ademas de
formacion de estructuras cuadrangulares cerca de la linea de costa al usar la Malla 1. Las
alturas de ola mas grandes fueron de alrededor de 10 m, con el registro méximo en bahia

Chahue, en frente de marina Chahue de 11.06 m.

Escenario alas 0.10 horas
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Figura 30. Superficie del mar en el municipio de Santa Maria Huatulco pasadas 0.10 horas después
de ocurrida la falla 272 con Mw 8.97 usando la Malla 1. Las etiquetas corresponden a la bahia de
Santa Cruz (SACR), la bahia de Chacahua (CHAH), la bahia Tangolunda (TANG) y la cuenca del
rio Copalita (COPA).
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Escenario alas 0.10 horas
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Figura 31. Superficie del mar en el municipio de Santa Maria Huatulco pasadas 0.10 horas después
de ocurrida la falla 272 con Mw 8.97 usando la Malla 2. Las etiquetas corresponden a la bahia de
Santa Cruz (SACR), la bahia de Chacahua (CHAH) y la bahia Tangolunda (TANG).
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Escenario alas 0.15 horas
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Figura 32. Superficie del mar en el municipio de Santa Maria Huatulco pasadas 0.15 horas después

de ocurrida la falla 272 con Mw 8.97 usando la Malla 1.
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Escenario alas 0.15 horas
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Figura 33. Superficie del mar en el municipio de Santa Maria Huatulco pasadas 0.15 horas después

de ocurrida la falla 272 con Mw 8.97 usando la Malla 2.

A los 18 minutos de ocurrida la ruptura se observa la mayor inundacién en la Malla 1, con
afectaciones en bahia Tangolunda, a través de la cuenca del rio Tangolunda; bahia Chahue,
a traves del canal de la darsena de Marina Chahue, y la cuenca del rio Copalita, en la que se
observa una invasion del mar de ~2 km (Fig. 34). En la Malla 2, de igual forma se observa
inundacion en las bahias Tangolunda y Chahue; ademas de bahia Conejos en la zona de playa
Arena (Fig. 35). A causa de la extension territorial abarcada por la carta nautica S. M. 622.2,
esta malla no incluye a la zona del rio Copalita, por lo que no es posible observar la
inundacion causada por el tsunami en dicha area.
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En la Malla 2 se observa la mayor inundacion en la localidad de Huatulco a los 27 minutos
de la simulacién, lo cual es causado por el arribo de una serie de ondas por la parte noreste.
Las areas inundadas fueron aquellas en donde ocurrid incursion del mar en los primeros
minutos: bahia Tangolunda, donde la inundacion alcanz6 hasta ~1.2 km tierra adentro
alrededor de la cuenca del rio Tangolunda y bahia Chahue, en la cual llegd hasta ~1 km en

el canal de la darsena (Fig. 36).

Escenario a las 0.30 horas
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Figura 34. Superficie del mar en el municipio de Santa Maria Huatulco pasadas 0.30 horas después

de ocurrida la falla 272 con Mw 8.97 usando la Malla 1.
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Escenario a las 0.30 horas
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Figura 35. Superficie del mar en el municipio de Santa Maria Huatulco pasadas 0.30 horas después
de ocurrida la falla 272 con Mw 8.97 usando la Malla 2.

72



- Escenario a las 0.45 horas

1547

15.76

15.75

Latitud

15.74

1573

15724

Longitud

B e

-10 -75 -50 -25 00 25 50 75 10
Altura de la superficie del océano (m)

Figura 36. Superficie del mar en el municipio de Santa Maria Huatulco pasadas 0.45 horas después
de ocurrida la falla 272 con Mw 8.97 usando la Malla 2.
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10. DISCUSIONES

En esta seccidn se realiza un andlisis de los resultados en comparacion con estudios previos.
Primero, se discute la variacién de las alturas de ola a lo largo del &rea de estudio (Apartado
10.1), seguido de un andlisis de los efectos de resonancia de ondas encontrados (10.2), en
tercer término, se comparan los resultados con las descripciones del tsunami de 1787 (10.3)
y, finalmente, se analizan los resultados obtenidos en los escenarios de inundacion a nivel
regional (10.4). A su vez, para esta seccion, se referira a las fallas sismicas del modelo con
deslizamiento heterogéneo, como MHE, y a la falla con deslizamiento homogéneo, MHO.

Las alturas de run up referidas en la seccion 10.3, fueron calculadas usando la ley de Green
(Ec. 16), con un valor de altura final (Hz2) de -0.1 m, recordando que los mareografos se
habian ubicado a -5 m. Por medio de lo anterior, se calculd el run up generado con las fallas
sismicas del MHE, en el rango de magnitudes entre 8.5y 8.7, y con la falla del MHO.

10.1 ALTURAS DE OLA

En términos generales, los valores de altura de ola obtenidos a partir de las simulaciones
usando como fuente las rupturas del MHE, tuvieron maximos en el litoral adyacente a la zona
donde ocurrié la mayor deformacidn vertical positiva, que en la mayoria de los eventos fue
frente a la costa entre Huatulco y Salina Cruz. Esto concuerda parcialmente con lo encontrado
por Carrier (1995) y Lekkas et al. (2011), quienes concluyen que la dimension, orientacion
y distancia de la fuente sismica influyen en la altura de olas de un tsunami. Los resultados
difieren con lo esperado en relacion con el segundo aspecto, puesto que las alturas de ola
maximas se generaron en una porcion costera localizada de manera oblicua a la fuente,
cuando lo esperado es que esto ocurra en las costas perpendiculares a los frentes de onda del

oleaje.

No obstante, Fujima et al. (2000) mencionan que, si la mayor deformacién vertical positiva
se encuentra muy cercana a la linea de costa, como ocurre en el resto del litoral del area de
estudio, las alturas de ola maximas generadas pueden llegar a ser menores y con tendencia a
la generacion de ondas de borde. Esto se debe a que la costa se encuentra dentro del area en
donde ocurre el levantamiento cosismico. En cambio, en la porcion costera entre Huatulco y
Salina Cruz, al haber una mayor distancia respecto a la trinchera, presentd subsidencia del

terreno, hacia Huatulco esto se presentd en gran parte de los escenarios, y en Salina Cruz en
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la totalidad de los eventos. Esta condicidn resultd en una mayor diferencia de elevacion entre
la ola incidente y la altitud de la localidad respecto al nivel medio del mar, que explica las

alturas de ola registradas en dicha zona.

Por otro lado, en los resultados de alturas de ola generadas con el MHE, se observa una
correspondencia directamente proporcional entre la magnitud de los sismos y las alturas de
ola generadas (Fig. 15), y comparado con estos resultados, al utilizar la falla sismica del
MHO, las alturas de ola fueron menores en la parte adyacente a la zona de generacion, aunque
esta diferencia fue disminuyendo a medida que la distancia con respecto a la fuente
aumentaba, como se puede observar hacia ambos extremos del area de estudio evaluada (Fig.
16). Respecto a este punto, diversos autores han descrito que las variaciones en las alturas de
ola para tsunamis locales dependen de manera directa de las caracteristicas de la fuente
sismica que las produce, como son la magnitud del sismo, la deformacion vertical cosismica,
y la complejidad de la ruptura, en el sentido de la distribucién del deslizamiento (e.g.
Kanamori, 1993; Geist, 2002; Lekkas et al., 2011; Geist, 2013).

Asimismo, esta diferencia en la estimacion de alturas de ola concuerda con lo encontrado en
estudios similares, en los que se concluye que las olas generadas a partir de fuentes sismicas
con deslizamiento homogéneo tienden a subestimar los efectos de un tsunami en
comparacion con los resultados en los que se usa como fuente a modelos de deslizamiento
heterogéneo (e.g. Geist, 2002; Ruiz et al., 2015; Gonzalez et al., 2019, Melgar et al., 2019,
Riquelme et al., 2020). Esto se explica en relacion con la energia potencial liberada durante
una ruptura en los modelos con deslizamiento heterogéneo, donde la cantidad del
deslizamiento se ve concentrada en ciertas areas, y la deformacion vertical cosismica también
se concentra en la misma region, pudiendo llegar a ser de mayor magnitud que la generada
con un modelo con deslizamiento homogéneo (Geist y Dmowska, 1999; Melgar et al., 2019).
Lo anterior, se traduce en alturas de ola de mayor tamafio y concentradas en la zona adyacente

a la region en donde ocurre la mayor deformacion vertical positiva (Melgar et al., 2019).

También, la diferencia en la estimacion de alturas de ola entre los MHO y MHE, se explican
en lo reportado por Melgar et al. (2019), en donde expone que la diferencia en las alturas de
ola maximas entre ambos modelos aumenta conforme se evaltian eventos de magnitudes

mayores (>8.5), como es el caso en la comparacién realizada, donde el modelo homogéneo
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subestima. Lo anterior, es de especial relevancia debido a que eventos mas grandes podrian
potencialmente representar un peligro mayor de lo que se esperaria al realizar andlisis de

riesgo por tsunami usando modelos con deslizamiento homogéneo (Melgar et al., 2019).

Con relacion a la alta variabilidad de alturas de ola para los rangos de magnitudes presentados
del MHE (Fig. 15), por una parte, se debe a que incluye a las alturas de ola medidas a lo largo
de toda el &rea de estudio, por lo que, en las zonas alejadas de la fuente, por la pérdida de
energia y oblicuidad de incidencia de las olas de tsunami, las alturas registradas son
significativamente de menor tamafio. Y, en segundo lugar, se debe a que con el uso de
modelos de deslizamiento heterogéneo que incluyen un pardmetro estocastico, por las
variaciones en la distribucion de los deslizamientos y, en consecuencia, de la distribucion de
las deformaciones verticales, se incrementa la variabilidad de la amplitud de ola de los

tsunamis generados (Melgar et al., 2019).
10.2 EFECTOS DE RESONANCIA

Las alturas de ola méas grandes se generaron en la zona del golfo de Tehuantepec en la
mayoria de las simulaciones, tanto para el MHO como para el MHE, e inclusive entre sismos
de magnitud similar, siendo Salina Cruz la localidad en la cual se presentd este efecto con
mayor frecuencia. Aungue en la seccién anterior (10.1), se brindan algunas de las razones
por las que se pueden explicar estos resultados, otro punto a considerar son los efectos de
resonancia locales en el golfo de Tehuantepec. Este tipo de comportamiento de ondas se ha
documentado para eventos ocurridos por ejemplo, en Crescent City, California, debido al
tsunami generado por el sismo de Alaska en 1964 (Houston y Garcia, 1978) y de Cabo
Mendocino en 1992 (Gonzélez et al. 1995); o en las islas Kuril de Hawaii, por el sismo en la
trinchera de Kuril en 2006 (Munger y Cheung, 2008); o en Bahia de Concepcidn, Chile, por
el tsunami de Chile en 2010 (Yamazaki y Cheung, 2011); en los cuales se concluye que
existen modos de resonancia ante ondas de tsunami debido rasgos topograficos locales, los
cuales resultan en una prolongacion del tiempo de actividad de las olas debido a un

entrampamiento de la energia del tsunami.

En los escenarios de tsunami para ambos modelos de ruptura (MHO y MHE), se encontrd
que las olas generadas por todas las fallas sismicas usadas como fuente, tenian un tiempo de

decaimiento de energia menor en la regién del golfo de Tehuantepec, en el cual se observa
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una importante interaccion de ondas pasadas 6 horas después de que ocurriera el sismo (v.g.
Fig. 24), lo cual no ocurre de manera general para el resto del litoral evaluado, y que tiene

repercusiones en el riesgo ante tsunamis en la region.

Respecto a estos resultados, hay una gran cantidad de estudios en los cuales se relacionan
efectos de resonancia de ondas y formacion de ondas de borde, a partir de las interacciones
entre las olas de tsunami, con las plataformas continentales y batimetria regional (e.g.
Gonzélez et al. 1995; Geist, 2018; Melgar y Ruiz-Angulo, 2018). Se han encontrado
relaciones entre la formacion de ondas de borde y atrapamiento de estas debido a estructuras
irregulares en la linea de costa, como lo son las bahias, por ondas que inciden sobre la
plataforma desde mar adentro, como es el caso de los tsunamis (Fuller y Mysak, 1977). Otros
factores que influyen en la formacion de ondas de borde, son la direccionalidad de la fuente
y oblicuidad de la costa en tsunamis de campo cercano (e.g. Koshimura et al., 1999; Geist,
2013), el enfoque de la energia por batimetria fuera de la costa, 0 modos de resonancia
propios de las plataformas, que conllevan a que ciertas localidades tengan un amplio historial
de amplificacion de ondas de tsunami (Gonzélez et al., 1995).

Estos modos de resonancia de ondas han sido documentados con anterioridad para el golfo
de Tehuantepec por Melgar y Ruiz-Angulo (2018), debido al tsunami generado por el sismo
de Tehuantepec My 8.2. Las amplitudes de tsunami mas grandes tuvieron lugar en la zona
entre Salina Cruz y Puerto Madero (3 m), con oscilaciones que duraron por tres dias. Se
encontré que la larga duracion de las olas de tsunami fue resultado, por un lado, del modo de
resonancia de la plataforma, que al tener una extension prolongada en la zona del golfo de
Tehuantepec, forma una semi-cuenca en la que la energia se ve reflejada, mientras que en las
costas colindantes habia un decaimiento de la energia significativamente mas rapido. Por otra
parte, hubo formacién de ondas de borde en esta region, las cuales quedaron atrapadas y
fueron amplificadas por la morfologia del golfo. Este proceso de resonancia se repitio en el
golfo de Tehuantepec para el modesto tsunami ocurrido por el sismo de La Crucecita My 7.4
(Melgar et al., 2020).
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10.3 COMPARACION DE RESULTADOS CON EL TSUNAMI DE 1787

Con relacion al evento de 1787, resulta complicado realizar una comparacion de los
resultados obtenidos en este trabajo, y las afectaciones que causo el tsunami generado por el
sismo de San Sixto, debido a que no existen mediciones certeras de alturas de ola e
inundacion costera al tratarse de un evento histérico ocurrido hace mas de 200 afios. Por este
motivo, los antecedentes publicados sobre este suceso hacen referencia a documentos
historicos, como cartas y periédicos, en los que se narran los efectos presenciados por los
pobladores de la época, tanto del sismo como del tsunami, y que pueden darnos una idea de

la magnitud de estos.

En las descripciones recopiladas en otros trabajos (e.g. Suarez, 1986; Sanchez y Farreras,
1993; Nufiez-Corna, 1996; Nufez-Cornua et al., 2008; Suarez y Albini, 2009; Ramirez-
Herrera, 2020), se narra la incidencia de olas de tsunami en dos estados con colindancia al
Pacifico, en la costa de Guerrero: en Acapulco, con una ola inicial que excedia los 4 my
ondas estacionarias tipo seiches; y en la costa frente a Ometepec, en la que se describe
retraccion del mar e inundacion importante. Mientras que para Oaxaca: en Jamiltepec, se
narra que ocurrid inundacion costera; en Corralero, retraccién del mar e importante
inundacion que dejo peces tierra adentro y hombres heridos; en la costa al sur de Tehuantepec
(Salina Cruz), se reporté conmocién de las aguas que dejé sobre la playa peces grandes y
conchas no conocidas; descripciones similares fueron hechas para la costa al sur de Juquila
y Pochutla (Puerto Angel). Por otra parte, como se menciond en la Seccion 4, recientemente
se encontro evidencia de inundacion por el tsunami de 1787 en la planicie costera de la laguna
de Corralero, a 1.5 km tierra adentro (Ramirez-Herrera, 2020).

En Acapulco, la altura de run up generada con el MHO fue de 3.44 m. Por otro lado, al
ingresar como fuente a las fallas sismicas del MHE, se obtuvo un promedio de altura de ola
de 3.12 m y un maximo de 13.03 m. Dados estos resultados, en Acapulco, usando el MHO,
no se satisface lo observado en las descripciones historicas, en las que se menciona que las
olas rebasaron los 4 m y que la ola inicial pudo haber sido de entre 6 y 8 m (Sanchez y
Farreras, 1993; Nufiez-Cornu et al., 2008), mientras que con el MHE, se tuvieron escenarios

que corresponden con estas alturas.
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En Corralero, la altura de ola de run up promedio con el MHO como fuente, fue de 3.94 m,
mientras que con el MHE se tuvo un promedio de 3.78 m, y la altura de run up maxima fue
de 14.54 m. En la simulacion previa sobre el evento de 1787 (Nufiez-Cornu et al., 2008), se
hace mencién que dada la elevacion de 15 m.s.n.m. en el lugar donde se describe que ocurrié
la maxima inundacion en Corralero, se requeriria de una altura de ola mayor que esto (~18
m) para satisfacer esta descripcion. En este trabajo no se generaron alturas de run up de tal
magnitud, principalmente, en razon de que la localizacion de los planos de falla fue
desplazada al sureste, con lo que hubo fallas en las que hubo deformaciones verticales
positivas en dicha direccion, y en consecuencia, una menor cantidad de escenarios que

generaron levantamientos adyacentes a la region de Corralero.

Por altimo, en Salina Cruz, cuya localizacion se encuentra en el extremo sur de los poblados
en los que se reportaron efectos debido al tsunami de 1787, se obtuvieron valores de run up
de 7.46 m con el MHO como fuente, mientras que con las fallas del MHE, se obtuvo un
promedio de run up de 9.47 m y un valor maximo de 20.12 m en la zona de playa Las
Escolleras. Sobre esta localidad, Nufiez-Corna et al. (2008) mencionan que las alturas de ola
pudieron alcanzar de 2 a 3 m. Sin embargo, un run up de tal magnitud no lograria causar una
inundacion tal que satisfaga los testimonios sobre peces y conchas no conocidas encontrados
en la playa, ya que olas de tamafio similar arriban a esta region durante eventos de mar de

fondo sin causar este tipo de resultados.

Dado lo antes mencionado, la informacion sobre los efectos del tsunami en Salina Cruz es
muy ambigua, y segun la forma en que se interprete, algunos autores han sefialado que hubo
un tsunami tanto para sismo principal de San Sixto el 28 de marzo de 1787, como para la
réplica mayor del 3 de abril de 1787 (Sanchez y Farreras, 1993; Nufiez-Cornu, 1996; Nufiez-
Cornu et al., 2008; Suarez y Albini, 2009); mientras que otros mencionan que el tsunami que
se describe en el testimonio registrado corresponde Unicamente a la réplica (Suarez, 1986;
Ramirez-Herrera, 2020). Se debe de tomar en consideracion la diferencia en desarrollo que
existia entre las ciudades costeras en dicha época, la ciudad de Acapulco ya era de
importancia comercial, y presentaba un desarrollo superior debido a las actividades
portuarias que se llevaban a cabo en esta localidad. De esto deriva el hecho de que hubiese

una mayor cantidad de personas que pudiesen describir los efectos del sismo y del tsunami,

79



como se nota en los testimonios en los que se especifican medidas de alturas de ola y
observaciones del estado del mar por varias horas. Pese tales ambigledades, el peligro al cual
podria afrontarse la localidad de Salina Cruz se debe considerar debido a posibles

amplificaciones de oleaje por los efectos de resonancia mencionados en el apartado anterior.

10.4 ESCENARIOS DE INUNDACION

Como se ha mencionado anteriormente, factores como la distancia a la fuente generadora del
tsunami, o la orientacion de incidencia de los vectores de propagacion del oleaje con respecto
a la linea de costa, influyen en la variabilidad del tamafio de olas a lo largo del litoral
evaluado. Sin embargo, las caracteristicas batimétricas costeras y de mar adentro son de los
principales factores que influyen en la determinacion de las alturas de run up, debido a que
ciertas estructuras disipan o canalizan la energia de un tsunami (Lekkas et al., 2011). Por
esto, resulta de importancia el usar topografia de alta resolucién al evaluar los efectos de un
tsunami en localidades particulares. A su vez, para tener mejores estimaciones de la velocidad
de la propagacion del tsunami, es necesario tener DEMs y batimetria de alta resolucion ya
que la velocidad depende de la profundidad de la columna de agua (e.g. Williamson et al.
2020).

En la realizacion de los escenarios de inundacion se alcanzé una resolucion de malla de 30
m (1 segundo de arco), combinando topografia de alta resolucién con batimetria de
resoluciones de 450 m en Salina Cruz, y de 1 kmy 100 m en Huatulco. Debido a la diferencia
considerable entre las resoluciones usadas en Salina Cruz y en Huatulco con la Malla 1,
ademas de que se usé un método de interpolacion lineal, se obtuvieron estructuras espurias,
lo que introduce una fuente de error en las estimaciones. Estas estructuras fueron mas
evidentes en los resultados de la simulacion usando la Malla 1 de Huatulco (Figs. 30, 32 y

34), en donde, aunado a lo anterior, la linea de costa acabo localizada en la parte marina.

Tomando en cuenta lo antes mencionado, las zonas de mayor riesgo por inundacion para los
escenarios en ambas localidades fueron las cuencas asociadas con cuerpos de agua, como
rios y esteros, y las planicies costeras asociadas. Esto concuerda con lo que concluyen Lekkas
et al. (2011) sobre la canalizacion de la energia del tsunami debido a la topografia terrestre,

por lo cual, en las costas en donde existen estructuras acanaladas que se prolongan a la parte
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marina, como los rios y cafiones, se producen efectos de canalizacion y amplificacion de las

alturas de run up.

En Salina Cruz, las zonas de mayor peligro por inundacion fueron en la parte oeste, desde la
cuenca del rio Corralito y la planicie costera asociada a las salinas de playa Las Escolleras,
hasta la colonia Salinas del Marqués. En la parte este, la inundacion més importante ocurrié
a través del estero La Ventosa, la cuenca del rio Tehuantepec y en la planicie alrededor de
esta zona. Por Gltimo, en la zona portuaria la inundacion avanzo por la colonia San Pablo al

oeste y de la colonia Cantarranas al Espinal al este (Fig. 28).

Estos resultados coinciden con las mismas regiones en las que se identificd peligro Muy Alto
y Alto en el Mapa 101: Riesgo de Tsunami por Municipio para Salina Cruz (SEDESOL,
2011). En este andlisis, se plante6 una ola de 20 m y se marcaron las zonas de riesgo a partir
de cotas de elevacidn de la topografia, cuencas de cuerpos de agua y la pendiente del terreno.
Sin embargo, los resultados en el mapa de riesgos indican una inundacion de mayor
magnitud, etiquetada como de peligro Medio, que abarca la cota de elevacion de 20 m, y en
la zona noreste alcanza las localidades de San Antonio Monterrey y San José del Palmar, a
mas de 10 km tierra adentro. A pesar de la baja elevacién de dichas localidades, esta
evaluacion podria indicar una sobreestimacion de la inundacion al no estar considerando la

pérdida de energia de la corriente en su paso tierra adentro.

En Huatulco, las zonas con mayor peligro de inundacion fueron playa Chahue, a través de
marina Chahue y los tres canales que tienen comunicacion con la darsena, llegando a las
colonias habitacionales de los sectores M, L, Py O; en la bahia Tangolunda a través del rio
y campo de golf Tangolunda; en la parte oeste de bahia Conejos, a través del canal de
corriente intermitente que conecta con el mar; y a través de la cuenca del rio Copalita. De
acuerdo con los resultados obtenidos, no se encontrd relacion entre la pendiente de las playas
y las bahias en las que hubo mayor inundacion. En el estudio realizado por SECTUR (2014),
se encontro que la bahia con mayor pendiente fue Tangolunda, con 19.3% de pendiente y
3.26 m de altura media de la playa, mientras la menor pendiente se encontré en la bahia de
Santa Cruz, con una pendiente del 10% y altura media de 1.5 m. Conforme a lo anterior, la
diferencia en los resultados entre las bahias puede deberse a caracteristicas de la topografia

y geomorfologia de las bahias.
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Por otra parte, en el Atlas de Riesgos Naturales del Municipio de Santa Maria Huatulco
(SEDESOL, 2012), a partir de una evaluacién en la que se consideraron la cercania al mar,
curvas de nivel y densidad poblacional, se concluy6 que el riesgo por tsunami es Muy Alto
para la bocana de Copalita con una vulnerabilidad alta, mientras que las bahias de Santa Cruz,
Chahue, Tangolunda y Conejos se establecen como sitios con vulnerabilidad baja y riesgo
por tsunami Alto. Estos estudios podrian subestimar el riesgo de tsunami en Huatulco, ya que
en la simulacion realizada se observa una importante inundacién de colonias habitacionales

y zonas hoteleras.
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11. CONCLUSIONES

En este trabajo se realizaron simulaciones del sismo y tsunami de San Sixto (1787), el cual
es el mas grande del que se tiene conocimiento que haya ocurrido en la trinchera
mesoamericana. Para esto se usaron dos modelos de fallas sismicas, con deslizamiento
homogéneo y heterogéneo incluyendo un parametro estocastico, en los resultados obtenidos
se evidencia que al utilizar una falla sismica con deslizamiento homogéneo en la generacién
de un tsunami, las alturas de ola obtenidas a lo largo de la costa de interés tienden a
subestimarse, mientras que al usar fallas con deslizamientos heterogéneos, se abarca una
mayor variacion de alturas de ola, lo que resulta conveniente para determinar umbrales de

peligro por tsunami a nivel local.

Con relacién a las zonas de mayor peligro ante eventos de tsunami, las regiones varian
dependiendo de la localizacion de las deformaciones verticales positivas maximas. Sin
embargo, en la region del golfo de Tehuantepec, por los efectos de resonancia en la
plataforma, las alturas de ola maxima podrian verse amplificadas. Ademas de que podria
ocurrir una prolongacion del tiempo de actividad de olas de tsunami, lo cual es un factor que

no se ha considerado en los estudios de riesgo por tsunami realizados para esta region.

En cuanto a los escenarios de inundacion, los resultados apuntan a que rasgos topograficos
en forma de canal, enfocan la energia del tsunami, por lo que son zonas en las que podria
ocurrir una mayor inundacion. A su vez, existe una relacion entre las zonas propensas a
inundacion y la pendiente del terreno, con lo cual gran parte de la superficie de Salina Cruz
se ve afectada por la invasion del mar. En cambio, en Huatulco la variacién en la

geomorfologia entre las bahias marcé una diferencia en el grado de inundacién encontrada.

Finalmente, aunque los resultados de las simulaciones no satisfacen en su totalidad los
testimonios existentes sobre el sismo y tsunami de 1787, las discrepancias quedan explicadas
en las fallas sismicas ingresadas como fuente, por un lado, con el MHO las alturas de ola
fueron menores debido a la distribucion del deslizamiento y, por otra parte, las fallas sismicas
del MHE se encontraban desplazadas hacia el sur de la falla propuesta por Suarez y Albini
(2009). En suma, los resultados de este trabajo apuntan hacia las zonas en las que el peligro
por eventos de tsunami podria verse amplificado por efectos de resonancia de ondas. Sin

embargo, es necesaria la realizacién de estudios en los que se evalle una mayor variacion de
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la localizacion de las fallas sismicas para identificar cuales son las regiones de mayor peligro
ante tsunamis dependiendo de la localizacion de las fuentes, asi como la implementacion de
analisis de peligro por tsunamis que incluyan un factor de probabilidad de ocurrencia

(Probabilistic Tsunami Hazard Assessment, PTHA).
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ANEXOS

A. Rutina fakequakes.py para realizar las rupturas con deslizamiento heterogeneo

from mudpy import fakequakes,runslip,forward,viewFQ
import numpy as np
from obspy.core import UTCDateTime

HHHHHHHH GLOBALS HHHHHHHH
#home="'/home/lvazquez/FakeQuakes'

home="'/home/lvazquez/fakequakes/proyectos/'

project_name='tehua'

run_name='Tehua nuev'

$HAdHH What do you want to do?? $HAHH
init=0

make_ruptures=1

make GFs=0

make_ synthetics=0

make waveforms=0

make hf waveforms=0

match filter=0

# Things that only need to be done once
load_distances=1

G_from file=0

HhHHAAH AR Run-time parameters HHHHHGHERA SRS H RS
ncpus=1

hot_start=0

model name='tehuantepec.mod' # Velocity model

moho_depth_in km=30

fault name='tehua.fault' # Fault geometry

slab _name='cam slab2 dep 02.24.18.xyz' # Slab 1.0 Ascii file, set to None for
simple geometry

mesh name='tehua.mshout' # GMSH output file, set to None for simple geometry

distances_name='tehua dist' # Name of dist matrix
rupture_list='ruptures.list'

UTM_zone='15P'

scaling law='T' # T for thrust, S for strike-slip, N for normal
mean_slip=None

#Station information
GF_list='sm.gflist'
G_name='sm'

Nrealizations=50 # Number of fake ruptures to generate per magnitude bin
target Mw=np.linspace(8.3,8.9,7) # Of what approximate magnitudes
max_slip= 60 #Maximum sip (m) allowed in the model

# Correlation function parameters
hurst=0.7

Ldip='MH2019"'

Lstrike='MH2019'

lognormal=True
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slip standard deviation=0.8

# Rupture parameters

time_ epi=UTCDateTime ('2016-09-07T23:46:47Z")

hypocenter=None

source_time function='dreger' # options are 'triangle' or 'cosine'
stf falloff rate=4 #Only affects Dreger STF, choose 4-8 are reasonable values
num_modes=80

stress_parameter=100

high_stress_depth=30

rake=90

rise_time depths=[7,10] #Transition depths for rise time scaling
buffer factor=0.5

mean_slip=None

force_area=False
force_magnitude=False
force_hypocenter=False

no_random=False #If true uses median length/width if false draws from prob.
distribution

center_ subfault = 2727 #Integer value, if !'= None use that subfault as center for
defining rupt area. If none then slected at random

use_hypo_ fraction = False #If true use hypocenter PDF positions from Melgar &

Hayes 2019, if false then selects at random
shear_wave fraction=0.7

SRR RS R

#Initalize project folders

if init==1:
fakequakes.init (home,project_name)
clob='y'

#Generate rupture models
if make_ruptures==1:

fakequakes.generate_ ruptures (home,project_name,run_name,fault name,slab_name,mesh
_name,load distances,distances_name,UTM zone,target Mw,model name, hurst,Ldip,Lstr
ike,num modes, Nrealizations,rake,buffer factor,rise_time_depths,time epi, max_slip
,source_time_ function,lognormal,slip standard deviation,scaling law,ncpu,force ma
gnitude=force_magnitude, force area=force area,mean_slip name=mean_slip, hypocenter
=hypocenter, force hypocenter=force_hypocenter,no_random=no_random, shypo=center_ su
bfault,use _hypo_ fraction=use hypo fraction,shear wave_ fraction=shear wave_fractio
n)

# Prepare waveforms and synthetics
if make_GFs==1 or make_synthetics==1:
runslip.inversionGFs (home,project name,GF_list,6 None,fault name,model name,
dt,None,NFFT, None,make GFs,make_synthetics,dk,pmin,
pmax, kmax,0,time_epi,hot_start,ncpus,custom_stf,impulse=True)

#Make low frequency waveforms
if make_waveforms==1:

forward.waveforms fakequakes (home,project name,fault name,rupture list,GF_list,
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model name,run_name,dt,NFFT,G_from file,G name,source_time function,
stf_falloff rate,hot_start=hot_ start)

#Make semistochastic HF waveforms
if make_hf waveforms==1:
forward.hf waveforms (home,project name,fault name,rupture_list,GF_list,
model name,run_name,dt,NFFT,G_from file,G name,rise_time depths,
moho_depth_in km,source_ time_function=source_ time_ function,
duration=duration,stf falloff rate=stf falloff rate, hf dt=hf dt,

Pwave=Pwave,hot_ start=hot_start,stress_parameter=stress_parameter,
high_stress_depth=high_stress_depth)

# Combine LF and HF waveforms with match filter
if match_filter==1:

forward.match_filter (home,project name,fault name,rupture_list,GF_list,
zero_phase,order, fcorner)

98



B. Rutina setrun.py para realizar las simulaciones en GeoClaw

from _ future  import absolute_import
from _ future  import print function
import os

import numpy as np

try:
CLAW = os.environ['CLAW']
except:
raise Exception("*** Must first set CLAW enviornment variable")

# Scratch directory for storing topo and dtopo files:
scratch_dir = os.path.join(CLAW, 'geoclaw',6 'scratch')

def setrun(claw_pkg='geoclaw'):
from clawpack.clawutil import data
assert claw_pkg.lower() == 'geoclaw',6 "Expected claw_pkg = 'geoclaw'"

num_dim = 2
rundata = data.ClawRunData(claw_pkg, num_dim)

# GeoClaw specific parameters:
rundata = setgeo (rundata)

# Standard Clawpack parameters to be written to claw.data:
# (or to amr2ez.data for AMR)
clawdata = rundata.clawdata # initialized when rundata instantiated

# Number of space dimensions:
clawdata.num dim = num dim

# Lower and upper edge of computational domain:
clawdata.lower[0] = -101 # west longitude
clawdata.upper[0] -92 # east longitude
clawdata.lower[1] 14.5 # south latitude
clawdata.upper[1] 17.5 # north latitude

# Number of grid cells: Coarsest grid (nivel 1)
54
18

clawdata.num cells[0]
clawdata.num cells[1]

# Size of system:
# Number of equations in the system:
clawdata.num eqn = 3

# Number of auxiliary variables in the aux array (initialized in setaux)
clawdata.num_aux = 3

# Index of aux array corresponding to capacity function, if there is one:
clawdata.capa_index = 2
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# Initial time:
clawdata.t0 = 0.0

# Restart from checkpoint file of a previous run?

# If restarting, tO0 above should be from original run, and the
# restart file 'fort.chkNNNNN' specified below should be in

# the OUTDIR indicated in Makefile.

clawdata.restart = False # True to restart from prior results
clawdata.restart file = 'fort.chk00096' # File to use for restart data

# Output times:
clawdata.output_style

I
[y

if clawdata.output_style==1:
# Output nout frames at equally spaced times up to tfinal:
clawdata.num output_times = 120
clawdata.tfinal = 6*3600.
clawdata.output_t0 = True # output at initial (or restart) time?

elif clawdata.output_style ==
# Specify a list of output times.
clawdata.output_times = [0.5, 1.0]

elif clawdata.output_style ==
# Output every iout timesteps with a total of ntot time steps:
clawdata.output_step_interval =1
clawdata.total_steps = 3
clawdata.output_t0 = True

clawdata.output_format = 'binary' # 'ascii' or 'binary'
clawdata.output g components = 'all' # need all

clawdata.output_aux components = 'none' # eta=h+B is in q
clawdata.output_aux _onlyonce = False # output aux arrays each frame

# Verbosity of messages to screen during integration:

# at AMR levels <= verbosity. Set verbosity = 0 for no printing.
# (E.g. verbosity == 2 means print only on levels 1 and 2.)
clawdata.verbosity = 1

# Time stepping:

# if dt_variable==1: variable time steps used based on cfl desired,

# if dt_variable==0: fixed time steps dt = dt_initial will always be used.
clawdata.dt_variable = True

# Initial time step for variable dt.
# If dt_variable==0 then dt=dt_initial for all steps:
clawdata.dt_initial = 0.2

# Max time step to be allowed if variable dt used:
clawdata.dt_max = le+99

# Desired Courant number if variable dt used, and max to allow without

100



# retaking step with a smaller dt:
clawdata.cfl desired = 0.75
clawdata.cfl max = 1.0

# Maximum number of time steps to allow between output times:
clawdata.steps_max = 5000

# Method to be used:
# Order of accuracy: 1 => Godunov, 2 => Lax-Wendroff plus limiters

clawdata.order = 2

# Use dimensional splitting? (not yet available for AMR)

clawdata.dimensional_split = 'unsplit'

# For unsplit method, transverse waves can be

# 0 or 'none' ==> donor cell (only normal solver used)

# 1 or 'increment' ==> corner transport of waves

# 2 or 'all' ==> corner transport of 2nd order corrections too

clawdata.transverse_waves = 2

# Number of waves in the Riemann solution:
clawdata.num waves = 3

# List of limiters to use for each wave family:

# Required: len(limiter) == num_waves

# Some options:

# 0 or 'none' ==> no limiter (Lax-Wendroff)

# 1l or 'minmod' ==> minmod

# 2 or 'superbee' ==> superbee

# 3 or 'mc' ==> MC limiter

# 4 or 'vanleer' ==> van Leer

clawdata.limiter = ['mc', 'mc', 'mc']

clawdata.use_ fwaves = True # True ==> use f-wave version of algorithms

# Source terms splitting:

# src_split == 0 or 'none' ==> no source term (src routine never called)

# src_split == 1 or 'godunov' ==> Godunov (lst order) splitting used,

# src_split == 2 or 'strang' ==> Strang (2nd order) splitting used, not
recommended.

clawdata.source_split = 'godunov'

# Boundary conditions:

# Number of ghost cells (usually 2)
clawdata.num ghost = 2

# Choice of BCs at xlower and xupper:

# 0 => user specified (must modify bcN.f to use this option)
# 1 => extrapolation (non-reflecting outflow)

# 2 => periodic (must specify this at both boundaries)

# 3 => solid wall for systems where g(2) is normal velocity
clawdata.bc_lower[0] = 'extrap'

clawdata.bc_upper[0] = 'extrap'
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clawdata.bc_lower[1l] 'extrap'
clawdata.bc_upper[l] = 'extrap'

# Checkpointing:

# Specify when checkpoint files should be created that can be
# used to restart a computation.

clawdata.checkpt style = 0

if clawdata.checkpt style ==
# Do not checkpoint at all

pass
elif np.abs(clawdata.checkpt style) == 1:
# Checkpoint only at tfinal.
pass
elif np.abs(clawdata.checkpt style) == 2:

# Specify a list of checkpoint times.
clawdata.checkpt times = [0.1,0.15]

elif np.abs(clawdata.checkpt_style) ==
# Checkpoint every checkpt interval timesteps (on Level 1)
# and at the final time.
clawdata.checkpt interval = 5

# AMR parameters:
amrdata = rundata.amrdata

# max number of refinement levels:
amrdata.amr_ levels max = 5

# List of refinement ratios at each level (length at least mxnest-1)

amrdata.refinement_ratios_x = [10,2,10,3]
amrdata.refinement_ratios_y = [10,2,10,3]
amrdata.refinement_ratios_t = [10,2,10,3]

# Specify type of each aux variable in amrdata.auxtype.
# This must be a list of length maux, each element of which is one of:
# 'center’', 'capacity', 'xleft', or 'yleft' (see documentation).

amrdata.aux_type = ['center', 'capacity', 'yleft']

# Flag using refinement routine flag2refine rather than richardson error
amrdata.flag_richardson = False # use Richardson?

amrdata.flag _richardson tol = 0.002 # Richardson tolerance

amrdata.flag2refine = True

# steps to take on each level L between regriddings of level L+1:
amrdata.regrid_interval = 3

# width of buffer zone around flagged points:
# (typically the same as regrid interval so waves don't escape):
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amrdata.regrid buffer width = 2

# clustering alg. cutoff for (# flagged pts) / (total # of cells refined)
# (closer to 1.0 => more small grids may be needed to cover flagged cells)
amrdata.clustering_cutoff = 0.700000

# print info about each regridding up to this level:
amrdata.verbosity regrid = 0

$ - For developers -----

# Toggle debugging print statements:

amrdata.dprint = False # print domain flags
amrdata.eprint = False # print err est flags
amrdata.edebug = False # even more err est flags
amrdata.gprint = False # grid bisection/clustering
amrdata.nprint = False # proper nesting output
amrdata.pprint = False # proj. of tagged points
amrdata.rprint = False # print regridding summary
amrdata.sprint = False # space/memory output

amrdata. tprint = True # time step reporting each level
amrdata.uprint = False # update/upbnd reporting

# More AMR parameters can be set -- see the defaults in pyclaw/data.py
T

# Regions:

T

rundata.regiondata.regions = []

# to specify regions of refinement append lines of the form
# [minlevel, maxlevel, tl,t2,x1l,x2,yl,y2]
rundata.regiondata.regions.append([5, 5, 0., 1.el10, -95.29,-95.08,16.125, 16.23])

# Gauges:
rundata.gaugedata.gauges = []
rundata.gaugedata.aux_out_fields = 'all'

#for gauges append lines of the form [gaugeno, x, y, tl, t2]
MAX AMP = np.loadtxt('/home/lvazquez/fakequakes/proyectos/tehua/data/gauges/
sc_gauges.txt')
ncounter=1
for n in MAX AMP:
rundata.gaugedata.gauges.append ([ (10000+ncounter) ,n[0] ,n[1],0.,1.e10])
ncounter += 1

#rundata.gaugedata.gauges.append([32412, -96.498222, 15.644938, 0., 1.el0])

return rundata
# end of function setrun

def setgeo(rundata):
#farea of overlap = 0.0000000000000000

try:
geo_data = rundata.geo_data

except:
print("*** Error, this rundata has no geo_data attribute")
raise AttributeError("Missing geo_data attribute")
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# == Physics ==
geo_data.gravity = 9.81
geo_data.coordinate_system = 2
geo_data.earth_radius = 6367.5e3

# == Forcing Options
geo_data.coriolis_forcing = False

== Algorithm and Initial Conditions ==
geo_data.sea_level = 0.0
geo_data.dry_tolerance = l.e-3
geo_data.friction_forcing = True
geo_data.manning_coefficient =.025
geo_data.friction_depth = leé6

# Refinement settings

refinement_data = rundata.refinement_data
refinement_data.variable_dt_ refinement_ratios = True
refinement_data.wave_tolerance = l.e-1

refinement data.deep_depth = le2

refinement data.max level deep = 3

# == settopo.data values ==

topo_data = rundata.topo_data

# for topography, append lines of the form

#[topotype, minlevel, maxlevel, tl, t2, fname]

topo_path = '/home/lvazquez/fakequakes/proyectos/tehua/data/batimetria/

Tehuados. txt'

topo_data.topofiles.append([3, 1, 3, 0., 1.el0, topo_path])
tregion_path='/home/lvazquez/fakequakes/proyectos/tehua/data/batimetria/

salina_1.txt'

topo_data.topofiles.append([2, 5, 5, 0., 1.el0, tregion_path])

# == setdtopo.data values ==

dtopo_data = rundata.dtopo_data

# for moving topography, append lines of the form : (<= 1 allowed for now!)
# [topotype, minlevel,maxlevel, fname]

dtopo_path='/home/lvazquez/fakequakes/proyectos/tehua/output/dtopo/Tehua.000271.d
tt3'

if

dtopo_data.dtopofiles.append([1,3,3,dtopo_path])
dtopo_data.dt_max_dtopo = 15.

# == setginit.data values ==
rundata.qinit_data.qinit_type
rundata.qinit _data.qginitfiles

0
[]

# == setfixedgrids.data values ==
fixed grids = rundata.fixed grid data

return rundata
# end of function setgeo

name == "' main ':
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# Set up run-time parameters and write all data files.
import sys
from clawpack.geoclaw import kmltools

rundata = setrun(*sys.argv[l:])
rundata.write()

kmltools.make_ input data_ kmls(rundata)
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C.

Rutina setplot_kml.py para realizar gréaficas y animaciones visualizables en

Google Earth

from _ future  import absolute_ import
from _ future  import print function
import numpy as np

import matplotlib.pyplot as plt

from clawpack.geoclaw import topotools

from six.moves import range
from mudpy import gmttools

try:

TG32412 = np.loadtxt('32412 notide.txt')

except:

def

print("*** Could not load DART data file")
setplot (plotdata):

from clawpack.visclaw import colormaps, geoplot
from numpy import linspace

plotdata.clearfigures() # clear any old figures,axes,items data
plotdata.format = 'binary'
plotdata.verbose = False

# To plot gauge locations on pcolor or contour plot, use this as
# an afteraxis function:
def addgauges (current_data):
from clawpack.visclaw import gaugetools
gaugetools.plot _gauge locations(current data.plotdata, \
gaugenos='all', format string='ko', add_labels=True)

#Add personalized colormaps

cmtsun=gmttools.gmtColormap (u'/home/lvazquez/Programas/gmt/paletas/dkbluered modi
f.cpt')

# Some global kml flags

plotdata.kml name = "tsunami_inund272"

plotdata.kml_starttime = [2016,9,7,23,46,47] #[2010,2,27,6,34,0] # Time
of event in UTC [None]

plotdata.kml_tz_ offset = 0 # Time zone offset (in hours) of event. [None]

plotdata.kml_index fname = "in sali272" # name for .kmz and .kml files

["_GoogleEarth"]

# Colormap range
cmin = -20
cmax = 20

cmap=gmttools.gmtColormap (u'/home/lvazquez/Programas/gmt/paletas/dkbluered modif.

cpt'

)
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# Figure for KML files

plotfigure = plotdata.new_plotfigure (name='Sea Surface',6 figno=1)
plotfigure.show = True

plotfigure.use_for kml = True
plotfigure.kml use_for_ initial view = True

plotfigure.kml show_figure = True

# These override any axes limits set below in plotaxes
plotfigure.kml xlimits = [-101,-92]
plotfigure.kml ylimits [14.5,17.5];

# Resolution (should be consistent with data)
# Refinement levels [2,6]; max level = 3; num cells
# rcl resolution of the coarsest level in this figure
rcl 1 # rcl*figsize num_cells
plotfigure.kml figsize [54,18]
plotfigure.kml dpi rcl*10%*2
plotfigure.kml tile_ images = False
GDAL [False]

[30,30]

# Resolve all three levels

# Tile images for faster loading. Requires

# Water

plotaxes = plotfigure.new plotaxes('kml')

plotitem = plotaxes.new_plotitem(plot_type='2d pcolor')
plotitem.plot_var = geoplot.surface_or_depth
plotitem.pcolor_cmap = cmap

plotitem.pcolor_cmin = cmin

plotitem.pcolor_cmax = cmax

plotitem.amr celledges_show = [0,0,0]
plotitem.patchedges_show = 0

def kml_colorbar (filename) :
geoplot.kml _build colorbar (filename,cmap,cmin,cmax)

plotfigure.kml colorbar kml colorbar

# Figure for KML files (zoom)

plotfigure = plotdata.new plotfigure (name='Sea Surface (zoom)', figno=2)
plotfigure.show = True

plotfigure.use_for kml = True

plotfigure.kml use for initial view = False # Use large plot for view
plotfigure.kml_show_figure = True

# Set Google Earth bounding box and figure size
plotfigure.kml xlimits = [-95.29,-95.08]
plotfigure.kml ylimits [16.125,16.23]
plotfigure.kml figsize [10,14] # inches.

# Resolution

rcl =1 # Over-resolve the coarsest level

plotfigure.kml dpi = rcl*10*2*10*3 # Resolve all three levels
plotfigure.kml tile images = False # Tile images for faster loading.
plotaxes = plotfigure.new_plotaxes('kml')

plotitem = plotaxes.new_plotitem(plot_ type='2d pcolor')
plotitem.plot var = geoplot.surface_or_depth
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plotitem.pcolor_cmap = cmap
plotitem.pcolor_cmin = cmin
plotitem.pcolor_cmax = cmax

def kml_colorbar (filename) :
geoplot.kml _build colorbar (filename,cmtsun,cmin,cmax)
plotfigure.kml colorbar = kml_colorbar
# Figures for gauges
plotfigure = plotdata.new_plotfigure (name='Surface at gauges', £figno=300, \
type='each gauge')
plotfigure.clf each gauge = True

# Set up for axes in this figure:
plotaxes = plotfigure.new_plotaxes()
plotaxes.xlimits = 'auto'
plotaxes.ylimits = 'auto'

# plotaxes.title =

'Surface'’

# Plot surface as blue curve:

plotitem = plotaxes.new_plotitem(plot_type='ld plot')
plotitem.plot_var = 3
plotitem.plotstyle = 'b-'

# Plot topo as green curve:

plotitem = plotaxes.new_plotitem(plot_type='ld plot')
plotitem.show = True

def gaugetopo (current data):
q = current_data.q

h = qf0,:]
eta = q[3,:]
topo = eta - h

return topo

plotitem.plot_var =
plotitem.plotstyle =

gaugetopo
vg_l

def add_zeroline (current_data):
from pylab import plot, legend, xticks, floor, axis, xlabel
t = current data.t
gaugeno = current_ data.gaugeno

if gaugeno == 32412:
try:
plot (TG32412[:,0], TG32412[:,1], 'r')
legend ([ 'GeoClaw', 'Obs'],loc="'lower right')
except: pass
axis((0,t.max(),-3,3))

plot(t, 0*t, 'k')

int (floor (t.max () /3600.) + 2)
xticks ([3600*i for i in range(n)],
xlabel ('time (hours) ')

n =

['$1i' % i for i in range(n)])
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plotaxes.afteraxes = add zeroline

# Parameters used only when creating html and/or latex hardcopy
# e.g., via pyclaw.plotters.frametools.printframes:

plotdata.printfigs = True # print figures
plotdata.print_format = 'png' # file format

plotdata.print_ framenos = 'all' # list of frames to print
plotdata.print_gaugenos = 'all' # list of gauges to print
plotdata.print_fignos = 'all' # list of figures to print
plotdata.html = True # create html files of plots?
plotdata.html movie = None # create html files of plots?
plotdata.html_homelink = '../README.html' # pointer for top of index
plotdata.latex = False # create latex file of plots?
plotdata.latex_figsperline = 2 # layout of plots
plotdata.latex_framesperline = 1 # layout of plots
plotdata.latex_makepdf = False # also run pdflatex?

plotdata.kml = True

return plotdata

109



