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La zona de estudio se ubica en la comuna de San José de Maipo, al Este de la localidad de Banos
Morales, en la ladera Noroeste del Cerro Valdés. Esta zona se caracteriza por estar en medio de la
Alta Cordillera de los Andes, donde se encuentran grandes desniveles entre las cumbres y los valles

actuales.

El objetivo de este estudio es caracterizar la deformacion presente en la cara Noroeste del Cerro
Valdés. Esta deformacion estd evidenciada en superficie por medio de notables estructuras
geomorfologicas de carédcter lineal con direccion aproximada E-W. Dichas estructuras se

encuentran distribuidas tanto en la Formacion Rio Damas como en la Formacién Lo Valdés.

Para poder describir y caracterizar estas estructuras se realizd inicialmente un mapeo mediante
imagenes satelitales y, posteriormente visitas a terreno en diferentes puntos de la zona de estudio
para poder tomar fotografias, datos estructurales y describir los afloramientos en donde fue posible

observar las estructuras.

Se pudo reconocer que las estructuras geomorfologicas corresponden a expresiones superficiales
de deformacion gravitacional profunda de laderas (DSGSD por su sigla en inglés), el cual es un
proceso de remocion en masa de caricter lento, que involucra grandes voliimenes de roca en

macizos rocosos formadores de laderas de montafias.

Se destaca que, no se encontraron registros ni estudios especificos sobre este tipo de remocion en
masa en el pais, por lo que este trabajo busca también aportar antecedentes a un fendmeno que no

habia sido reconocido en Chile.

i



DEDICATORIA

A mi madre y padre...

il



AGRADECIMIENTOS

Primero quiero agradecer a mi familia, por todo el apoyo en estos afios de universidad, y vida. Las
incontables encomiendas y buenas vibras. En especial quiero agradecer a mi mama y papa por estar

siempre apoyandome y dar todo para que pueda llevar una vida tranquila lejos de casa.

También quiero agradecer a Greg mi profesor guia por darme un tema de estudio novedoso,
interesante y en uno de los lugares que mas disfruto estar. También agradecer a la comision

evaluadora por sus valiosos comentarios.

A los compatfieros de Universidad, compaferos del Wechupun y amigos de la vida, por la buena
onda y momentos compartidos. Afro, Deivid, Concha, Lucho, Gonzalo, Panchos, Gerald, Johao,

Cristobal, Pipe, Vale, Cami, Davis, Alfaro.

Y a mi compafiera que siempre estuvo para darme apoyo, bancar mi asperger y cuidarme.

v



TABLA DE CONTENIDO

DIEAICALOTIA ...ttt ettt et h ettt e et e bt e st s bt e bt sa e bt e b eateshe et et e nae et il
AGIAdECIMICTITOS ...eeuiieiiieiiieiieeieeeiie et et e et et e e bt esteeebeesteeesseessaeenbeesseeenseassseenseessseenseassseenseennseans v
INICE d@ TADIAS .........voeeoeeeeeee et vii
TNAICE @ FIGUIAS ...t eenaeens viil
I INEEOAUCCION ...ttt et sttt et b et e it s bt e b e et e bt e e saeenes 1
1.1 ODBJEIVOS ..eeneiieniieeiie ettt ettt ettt et e st e et e e tte e abe e tteeabe e seeeabeensaesnbaenseeenseesaessseenseasnseenseens 2
L.1.1 ODBJEtIVO ENETAL.....uiiiiiiiiieiiiieiieeie ettt ettt et ettt e st e ebeesabeesseessneensaens 2
1.1.2 ODbJEtiVOS ESPECTIICOS ..uviiuiiiiiiieiieeiiieite et etee et ettt et e steebee st e ebeessbeebeesabeenseessneensaens 2

1.2 HIpOtESIS de traDaJO ... .eecueieiieiiieiieeiie ettt ettt ettt ettt ebe et esnbeesaessbeenseesnseenseens 2
1.3 Ubicacion zona de @STUAIO......c..eeruieiiriiriiiieiieteeieeitest ettt sttt 2
1.4 Metodologia GENETal.........cccuiiiiiiiiiiie ettt ettt et nee s 3
1.4.1 TTabajO PIE-tEITENO.....cuviitieeiieetieeieesieeeteeteeeeteesieeseteeteessbeeseessbeenseessseeseesnseenseassneeseens 3
1.4.2 TTabajo d€ LEITEINO . ..eeviieiieeiieeiieeie ettt et ee et ettt e et e st e eteesateesbeessbeenseesnseenseessneenseens 3
1.4.3 TTabajo POSE-TEITEIO .....veeuiieeeiieiieeiteeieeeteeteeete et e sateeteesebeeseessbeesseessseenseessseanseansneesaens 4

2 Antecedentes GENETAIES ........ceuieruieiiieiie ettt ettt et et e et e e e st e et et e e bt e enbeetaeeabeenseennnas 5
2.1 MATCO LECEOMICO . ...eueeeuteiietieteeite ettt ettt et ettt e bt eat e it et sat e sat e bt et e sbeebeeatesbee bt entesaeebeensenae 5
2.2 Marco eOMOTTOLOZICO ... ..eeuviiiiieiieiie ettt ettt ettt ettt e et e st e e teesateenbeessseenteeenaeenseennnas 6
2.2 Marco geolOZICO LOCAL........ccuiiiiieiieiie ettt 9
2.2.1 R0OCAS eStratifiCadas ......co.eevuiriiriieiieieiiteieeect ettt st 10
2.2.2 Depdsitos N0 conSOlIAadOS .......ccueeruiiiiiiiiieiieieeiee e 12
2.2.3 Ge0logia eStIUCUTAL .......cociiiiiieiieie ettt et 13
2.2.4 Evolucion paleogeografiCa........cceviieiiierieeiieeiieeiie sttt ettt et 15
2.2.5 MArco SISMOIOZICO ....eevreeuiieiieeiieniie et e eiie et eette et e seteebeestaeesbeessbeenseessseenseessseenseennseenns 16

3 IMATCO EROTICO ..nvenveitettenie ettt ettt ettt ettt et s h et et e a e bt e st e eb e et e eabeeb e e bt et e eatenbeenaeentenneenbeas 19
3.1 INEEOAUCCION ...ttt ettt st b ettt sbeeae et e sbeenaeas 19
3.2 REMOCIONES €11 TNASA ...uvenviintieiieeiiettente ettt et eite st et site st esteeatesbe e bt sstesbeebeeaeesaeesesneesbeensens 19
3.2.1 Clasificacion de remoCIiONES €N MASA........c.erueerueruerieerieeienieenieneesieenteeresieenseseesieenens 19

3.3 Deformacion gravitacional profunda de laderas (DSGSD).......coovvveviiieiienieeiiieieeieeeeee, 29

Y] (<1107 (0] (o o4 : IO USRS 34
4.1 Trabajo de ZaDINELE .......cceeiiieiiieiieiie ettt ettt et te et eetbe et e sabeesbeessneenseeeaeeenne 34
4.2 TTabajO € TEITETI0 «..eeevieuiieeiiieiieeiieeite ettt te st e et e et e e bt eeabe e beeeabeesseessseenseessseenseessseensaenaseenne 35
4.3 TTabajO POSE LETTEIIO ...veeueieiiientieeiieeteeeiteeteeeiteetteeateeteesabeeseesaseesseessseenseessseenseessseensaennseenns 36



S RESUILAAOS oo 37

5.1 Geometria del valle del rio volcan y ladera de eStudio ..........ccceeevveeniiieiienieniieiieeieeeee, 37
5.2 Mapeo de estructuras geomorfolOICAS........cueeuieriiiiiiiieeiieie e 41
5.3 Estructuras geomorfOlOZICAS .........eeuiiriieiieiiie ettt ettt e 51
5.3.1 Estructura geomorfolOgica (1) .....c.eevvieiieiiieiieeiieiie ettt 52
5.3.2 Estructuras geomorfolOgicas (2) ¥ (3).ieceeeuierierieeiieeieeite ettt 54
5.3.3 Estructuras geomorfolOZICaS (4) ....eeevierieriieriieeieerite et ette ettt ete et e ae et seaeebee e 56
5.3.4 Estructura geomorfolOgiCa (5) ...coueieiieiieiiieiieeieeriie ettt 57
5.3.5 Estructura geomorfolOgiCa (6) .......ceccvieriieriieriieeiieiie ettt 61
5.3.6 Estructuras geomorfologicas sector oriental ............ccoccveevieriienieniiieniieeie e 63

5.4 Caida de roca sector “Placa VErde™ .........cccoviiieriiiiiniiniiiecieseeeeete e 65

0 DISCUSIONES ....veuveenteeiietteie ettt ettt sttt st she et e eat e s bt et e eatesa e e bt esteebte bt eabess e e bt enbesatenbeenaeensenaeenteas 68
6.1 Geometria del valle y ladera de eStUdio ..........cccueeriieiiiiiieiieie e 68
6.2 Mapeo e identificacion de EStIUCTUTAS .........ocuveeiierieeieeie ettt 70
6.3 Clasificacion y origen de 1a deformacion............coccueevuiiiiiiiiiiniieiieecee e 71
6.4 Relacion CON ACUITRTO.....c..uiiuiiiiiiiiiieie ettt st 73
6.5 Mecanismos ¥ MOAEI0......ccuiiiiiiiiiiiiii et 73
0.6 LIMITACIONES ...ttt ettt ettt ettt a et eatesb e et sat e s bt et e eatesaeeteeatesbeenneas 77
6.7 PEliZrO EOIOZICO ..eeouiiieiiiiiiiiieeieeee ettt ettt et ettt e et e et e e bt e eabeebeesnseeaeeennas 77

7 Conclusiones y reCOMENAACIONES. .........eevieruieeiiieriieeiieniieetteseteesteesiteebeesereenseessteesseessseenseesnseenne 80
BIDLIOGIATIA ...ttt ettt e et e bt e e abeeteeeane e 81

vi



INDICE DE TABLAS

Tabla 1. Sets de diaclasas principales del area de estudio obtenidas por Pairoa (2018) mediante un

modelo de fotogrametria tridimensional del valle del rio Volcan...........ccceevveviiniiiiiniininienceen. 50

Tabla 2. Informacion estructural y geométrica de las estructuras geomorfologicas numeradas de la

ZONA A€ ESTUAIO. «eeeeeeieiieieieeeeeeeeee ettt et et ee e et eeeeeee e et e e ee e e e e et e e ee et eeee et eeeeeeeeeeeeeeeeeeeeerereeeeeeeeeeeraees 64

Tabla 3. Distancia aproximada entre estructuras consecutivas. No corregida por el manteo real. 64

Vil



INDICE DE FIGURAS

Figura 1. Mapa de ubicacion regional de la zona de estudio, localizada en el sector de Lo Valdés,

comuna de San José de Maipo (cuadro blancCo). ........ccceeevueerieeiiienieeiieie et 3

Figura 2. a) Variacion de la velocidad de convergencia y grado de oblicuidad entre la placa ocednica
subductante y la placa continental, segin Pardo-Casas & Molnar (1987) (azul). Somoza (1998)
(negro) y Miiller et al., 2016 (rojo). b) Reconstruccion cinematica de la placa Nazca respecto a
Sudamérica durante el Cenozoico, medida en 2 puntos (Modificado de Pardo-Casas & Molnar,
1987). ¢) Reconstruccion de la configuracion tectonica desde el Cretacico medio hasta el presente
en el margen occidental de Sudamérica (modificado de Zonenshayn et al., 1984). Extraido de
MaArdones (2019). c...ue i ettt e e etb e e e e e e e e e e e e e e e abeeeeareeeareas 6

Figura 3.Principales morfoestructuras del segmento andino entre los 32° y 35°S. Basado en Charrier
y Muioz (1994), Giambiagi et al., (2001), Giambiagi et al., (2003a) y Tassara & Yafiez (2003). El
recuadro rojo muestra la zona de estudio, ubicada en el sector de Lo Valdés, comuna de San José

de Maipo. Modificado de FOCk (2005). ..ccouiiiiiiiiieiieie ettt 7

Figura 4. Mapa Geologico local. Rectangulo negro indica el area de estudio. Modificado de
MaArdones (2019). c...ee ittt et e b e e et e e et e e e aaeeebeeeeareeeareas 9

Figura 5. Mapa de estructuras principales en la zona de estudio. Modificado de Mardones (2019).

Figura 6. Modelo de evolucion paleogeografica para la zona entre los 33° y 34°S. Tomado de Fock
(2005). ettt b bbbt b ettt ee 15

Figura 7. Actividad sismica registrada en Chile central desde 1950 a 2018. Los datos consideran
terremotos con magnitud de momento mayor que Mw= 4.0 (datos descargados desde el catalogo
de terremotos de la base de datos del USGS https://earthquake.usgs.gov). Cuadro negro enmarca
la zona de estudio. Tomado de Garcia et al., (2018)......cccveeeiiiieiiiieieeee e 17

Figura 8. Mapa de ubicacion epicentro Terremoto de Las Melosas. Se incluye el mecanismo focal
del terremoto. Modificado de Garcia et al., (2018)......ccocvieeiiiieiiieeieeeee e 18

Figura 9. Diagrama de clasificacion de remociones en masa. Tomado de Hermanns (2018). .....20

Figura 10. Esquema de caida de rocas. Tomado de PMA-GCA (2007). ..ccceeveeveerienvenenieneennens 21

viii



Figura 11. (a) y (b) Diagramas de volcamiento en bloque (Varnes, 1976) y (c) Esquema de vuelco
por flexion segiin Corominas y Yagué (1997). Tomado de PMA-GCA, (2007) ...ccceevvvevienreennnns 22

Figura 12. (a) Esquema de vuelco del macizo rocoso segin Nichol et al., (2002) y (b) Esquema del
movimiento denominado cabeceo por Corominas (1989). Tomado de PMA-GCA (2007)........... 23

Figura 13. (a) y (b) Esquema de deslizamientos planares (b) Esquema de deslizamiento en cuiia.
Tomado de PMA-GCA, (2007)..cuuiieeieeeeiee ettt ettt ettt e e et e eaae e e aee e save e e eaaeeesaseeennneeenens 24

Figura 14. Esquema de un deslizamiento rotacional mostrando los rasgos morfologicos

caracteristicos. Tomado de PMA-GCA, (2007)......cocuiiiiiieeieeeeeee ettt 25
Figura 15. Ejemplo de deslizamiento compuesto. Tomado de PMA-GCA, (2007). ....cc.cccvevuenee. 26

Figura 16. Esquemas de expansiones laterales, segun Varnes (1978). Tomado de PMA-GCA,
(2007 ettt h bttt b e bbbt ettt ee 27

Figura 17. Esquema de flujos canalizados y no canalizados, segin Cruden & Varnes (1996).
Tomado de PMA-GCA, (2007)..cuuiieeieeeeiie ettt e e et e e e e e e save e e eabaeesareeeenneeenens 28

Figura 18. Caracteristicas morfoestructurales diagnosticas del fendmeno de deformacion
gravitacional profunda de laderas (DSGSD). Significado cinemadtico relacionado y asociaciones

tipicas. (DR: cresta doble; S: escarpe; CS: Contraescarpe). Tomado de Agliardi et al., (2012)....30

Figura 19. Diagrama propuesto de clasificacion de deformaciones de ladera. Basado en Agliardi et
al., (2001; 2012); Hungr et al., (2014); Panek & Klimes (2016). .....cccvvevvierieeniiiiicieeieeieee, 31

Figura 20. Diagrama ternario ilustrando los tres miembros extremos de laderas con deformacion
sackungen. (1) planos de fallamiento que gradan en profundidad hacia una zona de deformacion
continua. (2) Fallas antitéticas conectadas a una superficie profunda de deslizamiento. Estos dos
extremos pueden representar una gradacion temporal. (3) Fallamiento secundario que forma

sackungen debido a ruptura en fallas teCtONICAS. .......cccueeriiieiiieriiiiieie e 33

Figura 21. Imagen satelital de Google Earth del area de estudio utilizada como base para el mapeo

de estructuras GEOMOTTOLOZICAS. ......eevieruiieiieiie ettt ettt ettt et e et e e aae et e e saseeseesane e 34

Figura 22. Imagen satelital de Google Earth donde se muestra la zona de estudio, ubicada en el
sector de Lo Valdés, comuna de San Jos¢ de Maipo. Se muestran los sitios visitados desde la “A”
a la “I”’. En cada punto se tomaron fotografias correspondientes a las figuras mencionadas en los

cuadros blancos. Ademas, se incluyen la direccioén aproximada en que se tom6 cada fotografia. 36

X



Figura 23. Fotografia en direccion Este del valle del rio Volcan. Se ilustra esquematicamente la

forma de U del valle, tipica de un valle glaciar............c.coocueeiiiiiiiiiienieeee e 37

Figura 24. Imagen satelital de Google Earth donde se muestra la zona de estudio en tres
dimensiones. Se destacan en linea roja discontinua las direcciones aproximadas de los valles del

rio Volcan y estero Lo Valdés. El poligono de contorno blanco muestra la ladera de estudio......38

Figura 25. Mapa de aspecto de la zona de estudio. El poligono de contorno blanco encierra la

ladera noroeste del Cerro ValdEs. ...ooooveeeiieeieieeeeeeeeeeee e, 39

Figura 26. Mapa de pendientes de la zona de estudio. El poligono de contorno blanco encierra la

ladera nOroeste del Cerro ValdEs. ...oooovvieiieeieieeeeeeeeeeee e, 40

Figura 27. Imagen Satelital de Google Earth mostrando las trazas de los perfiles A-A', B-B'y C-

C'. Se muestran ademas 10S Perfiles rESPECIIVOS. ....c.eievieriiieiieeiieiieeie et 41

Figura 28. Mapa geologico del area de estudio, basado en Thiele (1980); Fock (2005); Calderén
(2008) y Mardones (2019). Las estructuras geomorfoldgicas mapeadas se muestran en linea roja

COMEIIIUA. 1ottt 43

Figura 29. Fotografia tomada desde la ribera Norte del rio Volcén en direccion Sur. Se muestra
principalmente el sector occidental del area de estudio, cercano a la localidad de Lo Valdés, comuna
de SaN JOSE d@ MAIPO. ..eeeurieniiieiiieiie ettt ettt ettt ettt e st e et e e s at e et e eeabeebeeeaaeenbeeenbeeseeenneenne 45

Figura 30. Interpretacion de fotografia tomada desde la rivera norte del rio Volcan. Se muestra en
linea blanca discontinua las estructuras geomorfoldgicas; en linea negra discontinua los limites de
las formaciones geoldgicas. Las estructuras mayores se encuentran enumeradas para su descripcion

Y 10CaliZaACION @SPACIAL ....c.uviiiiiiiiiiiiieie ettt be e e nbeereens 46

Figura 31. Fotografia tomada desde el pueblo de Bafios Morales, con vista hacia el SE. Se observa
principalmente el sector occidental del area de estudio, ubicada en el sector de Lo Valdés, comuna
de SaN JOSE d@ MAIPO. ..eecuvieiieeiiieiie ettt ettt ettt e et e st e et e et e et e esabeebeeeabeenbeeenbeeneenaaeenne 47

Figura 32. Fotografia tomada desde el pueblo de Bafios Morales, con vista hacia el SE. Se observan
las unidades geologicas, separadas por lineas negras discontinuas. En lineas blancas discontinuas
se muestran esquematicamente las ubicaciones de las estructuras geomorfoldgicas. Se enumeran

las estructuras para su pOSterior ESCTIPCION. .....c..eeruiieiieriieeiierieeieeeieeree e eteeeeae et e saeenseesane e 48



Figura 33. Vista hacia el Sur de las fracturas mayores en la zona Este. En amarillo el set 1, verde

el set 2, en rojo el set 3, en gris el set 4 y en morado el set 5. Tomado de Pairoa (2018).............. 49

Figura 34. Vista hacia el Sur de las fracturas mayores en la zona Este. Se muestra en morado el set

5. Modificado de Pairoa (2018). ....ccouiiiiiiieeiieeeee et 49

Tabla 1. Sets de diaclasas principales del area de estudio obtenidas por Pairoa (2018) mediante un

modelo de fotogrametria tridimensional del valle del rio Volcan..........cccoevueviiniiiiniininicnceens 50

Figura 35. Diagrama de polos y roseta para los sets de diaclasas principales del area de estudio.

Figura 36. Esquema de ladera con estructuras geomorfoldgicas tipicas encontradas en la zona de
estudio. Se muestran las dimensiones de las estructuras, largo y alto para contraescarpes y escarpes.

Trincheras SOl0 tENEN LATZO0. ......ooiuiiiiiiiiieiiee ettt ettt e et e s eae s e e eae e 51

Figura 37. Fotografia tomada hacia el SE en el sitio donde se encuentra la estructura

geomorfologica (1) (Ver Figura 22 para ubicacion). ........c.eecvierieeriienieeiienieenieeeie e sreesiee e enne 52

Figura 38. Interpretacion de fotografia tomada hacia el SE en las cercanias de la estructura
geomorfologica (1). Se observa el alto angulo de este, su rumbo y manteo (Azimut/buzamiento:
LI29760%). 1.ttt a e a ettt b bt 53

Figura 39. (Izquierda) Fotografia hacia el Sur del afloramiento donde se encuentra la estructura
geomorfologica (1). (Derecha) Interpretacion del afloramiento de la estructura (1). Se observa en
linea discontinua blanca la estructura geomorfoldgica y en linea negra discontinua el deposito de

travertino que cubre el afloramiento. ..........coeeviiriiiiiiinie e 53
Figura 40. Fotografia panordmica tomada hacia el Este desde el punto F de la Figura 22........... 55

Figura 41. Interpretacion de la fotografia de la Figura 40. Se pueden observar las estructuras
geomorfologicas (2) y (3). Se destaca en linea blanca discontinua los contraescarpes y en linea
negra discontinua las trincheras asociadas. En linea amarilla discontinua se observan fracturas de

BETISTONN. .eeeeieeeeeeeeeeeeee ettt eee e ee et et et e e ee e e et e e e e ee et et e e e e e e e e eeaee e e e e e e e e e e e e e e e eeee et e e e e ee et e e et et e e et aeaeeraeererer e 55

Figura 42. Fotografia panoramica tomada hacia el Este, donde se puede observar la presencia de
dos estructuras geomorfoldgicas, la estructura de la izquierda corresponde a una superficie que
mantea opuesta a la pendiente y corresponde a un contraescarpe. La superficie de la derecha mantea
a favor de la pendiente y corresponde a un escarpe. El cuadro de contorno negro indica la zona

interpretada en la Figura 43. La ubicacion de este lugar es “E” en la Figura 22. .........c.ccoceeene. 56
xi



Figura 43. Fotografia que ilustra la zona mas baja del canal formado entre el contraescarpe y el

escarpe, en esta zona se puede ver que el plano del contraescarpe continua en profundidad........ 57

Figura 44. (Izquierda) Fotografia hacia el SE de la zona inferior de la ladera (B en Figura 22).
(Derecha) Interpretacion fotografia izquierda, se observan en linea discontinua blanca las
estructuras geomorfoldgicas de esta zona de la ladera. Poligono de contorno negro discontinuo
muestra un depdsito coluvial asociado a la estructura (5). Cuadro rojo (a) muestra la ubicacion de

la Figura 45, y el cuadro rojo (b) muestra la ubicacion de la Figura 48 ...........ccccoooeviiieniencenen. 58

Figura 45. (Izquierda) Fotografia tomada hacia el E de la estructura (5). Se observan escarpes con
manteo opuesto a la ladera. (Derecha) Interpretacion de la fotografia izquierda donde se muestra
en linea blanca continua la traza aproximada de la falla encontrada. Esta falla normal tiene
orientaciéon A/B: 95°/71°. Linea blanca discontinua ilustra las superficies de los contraescarpes.

Cuadro negro representa la ubicacion de la Figura 43. ........cccoooiiiiiiiiieiienieeeee e 59

Figura 46. Indicadores de sentido de cizalle para fallas de comportamiento fragil. El bloque faltante

superior se mueve hacia la derecha en todos los diagramas. Modificado de Allmendinger (1989).

Figura 47. Detalle del plano de falla de la estructura (5). Cuadros negros indican las zonas con

INAICAAOTES A€ CIZALLE. oo, 60

Figura 48. Fotografia tomada en direccion E, mostrando la falla normal (6). En la Figura 46 se

observa una fotografia del plano de falla mostrando las fibras de recristalizacion........................ 61

Figura 49. (Arriba) Fotografia del plano de falla que muestra el crecimiento de minerales en el
plano. (Abajo) Fotografia del plano de falla que muestra fracturamiento secundario de bajo dngulo
(RICAET SREATS).....eeiieeiieeii ettt ettt ettt et e e st e et e essbeenbeessbeenbeessseenseesaneenne 62

Figura 50. Fotografia tomada hacia el W, donde se muestran las estructuras geomorfologicas del
sector oriental de la zona de estudio, cerca del Puente Colina. Se observa el fuerte manteo contra
la pendiente de las estructuras. Flechas blancas indican las superficies de los contraescarpes (CS:

(0107118 E2 1o o7 1y o 1) OO TSR 63

Tabla 2. Informacion estructural y geométrica de las estructuras geomorfologicas numeradas de la

ZONA A€ ESTUAIO. «eeeveeieiieieeeeieeeee ettt et et ee e e e eeeeeee e et e e ee e e e e et e e e e et e e ee et eeeeeeeeeeeeeeeeeeeeereeeeeeeeeeeeeraees 64

Tabla 3. Distancia aproximada entre estructuras consecutivas. No corregida por el manteo real. 64
xii



Figura 51. Fotografia tomada hacia el SE donde se muestra el sector de placa verde. Se observan
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el poligono con linea negra segmentada. Algunos bloques alcanzaron y/o atravesaron la ruta G-25
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Figura 59. Modelos esquematicos de deformacion con superficie profunda de deslizamiento. (a)
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1 INTRODUCCION

Los Andes Centrales de Chile corresponde a un orégeno formado en el margen convergente entre
las placas de Nazca y Sudamericana. Este se ha desarrollado por medio de una serie de pulsos
tectonicos compresionales y extensionales (Giambiagi & Ramos, 2002), que condicionan el origen

y deformacion de las unidades geoldgicas.

Una caracteristica comtn de los Andes Centrales de Chile y Argentina a la latitud de 32-34°S, son
los megadeslizamientos. Estos son grandes movimientos de masa cuyo volumen supera los 10° m?.
Moreiras & Sepulveda (2014) destacan que una gran cantidad de deslizamientos de distintos tipos
y volimenes estan usualmente presentes en las zonas montafosas, principalmente localizados en

valles glaciares.

Algunas de las grandes inestabilidades de ladera son deslizamientos profundos en roca, de
movimiento lento. Este tipo de remociones en masa, cominmente referido como deformacion
gravitacional profunda en laderas (DSGSD por su sigla en inglés), han sido objeto de estudio en
lugares como los Alpes italianos, franceses y neozelandeses (Agliardi et al., 2001; Hippolyte et al.,
2006; Barth, 2013).

Autores como Barth (2013) y Moretti (2016) destaca que este tipo de inestabilidades puede
preceder deslizamientos de roca catastroficos, generando asi un riesgo geoldgico importante para

los poblados cercanos.

En el sector cordillerano de la region Metropolitana, al Sureste de la ciudad de Santiago se ubica
el valle del rio Volcén, el cual se extiende desde la frontera con Argentina por el Este, hasta el
comienzo del poblado de San Gabriel por el Oeste. A una distancia aproximada de 90 Km de la
cuidad de Santiago se ubica el sector de Lo Valdés, rodeado de grandes montafias, donde destaca
el Cerro Valdés en el flanco Sur del valle del rio Volcan. La ladera Noroeste de este cerro presenta
caracteristicas geomorfologicas superficiales, que demuestran la existencia de un proceso de

deformacion gravitacional profunda.

En Chile no hay investigaciones especificas en torno a este tipo de procesos, por lo cual este trabajo
busca aportar mediante una caracterizacion de las estructuras geomorfoldgicas, los primeros
antecedentes sobre la existencia de una DSGSD en la ladera noroeste del Cerro Valdés, ubicado en

la comuna de San José de Maipo, region Metropolitana.



1.1 OBJETIVOS
1.1.1 OBJETIVO GENERAL

Caracterizar la deformacion presente en la ladera Noroeste del Cerro Valdés, ubicada en el flanco

sur del valle del rio Volcan, comuna de San José¢ de Maipo.
1.1.2 OBJETIVOS ESPECIFICOS

1. Reconocer las caracteristicas geomorfologicas (estructuras) de deformacién de la ladera.
2. Determinar el/los mecanismos de formacion de las estructuras.

3. Identificar el proceso y tipo de deslizamiento asociado a estas estructuras geomorfologicas.

1.2 HIPOTESIS DE TRABAJO

La deformacion presente en la ladera Noroeste del Cerro Valdés corresponde a una deformacion

gravitacional profunda en laderas (DSGSD) de tipo sackungen.

1.3 UBICACION ZONA DE ESTUDIO

El 4rea de estudio se encuentra en la Region Metropolitana de Santiago, entre los 33,81° y 33,85°S

y entre los 69,99° y 70,05° W (Figura 1).

Se accede a la zona de estudio por el Camino al Volcan (Ruta G-25), por medio de vehiculo
motorizado, caminata por huellas y ascenso por cuerda, para alcanzar afloramientos ubicados en

las partes altas de la ladera de estudio por sobre los 2500m s.n.m.
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Figura 1. Mapa de ubicacion regional de la zona de estudio, localizada en el sector de Lo Valdés, comuna
de San José de Maipo (cuadro blanco).

1.4 METODOLOGIA GENERAL
Para llevar a cabo los objetivos de este trabajo se desarrollaron las siguientes etapas:
1.4.1 TRABAJO PRE-TERRENO

Se estudiaron y recopilaron antecedentes geoldgicos de la zona de estudio con finalidad de

comprender la estratigrafia, geologia estructural y geomorfologia del area.

Se realizé un mapeo de la geologia de la ladera y de las estructuras geomorfoldgicas encontradas

en ella mediante el uso de imagenes satelitales de Google Earth, software GIS'y trabajos anteriores.

Los resultados en esta fueron enfocados en resolver los objetivos especificos 1 y 2.
1.4.2 TRABAJO DE TERRENO

En 4 oportunidades se trabajo en la zona de estudio, donde en primera instancia se recorri6 el area
durante dos dias para realizar descripciones de la ladera y tomar registros fotograficos generales;

en la segunda visita a terreno se accedio a tres afloramientos para obtener descripcion en estos,
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junto con datos de rumbo y manteo de estructuras geomorfoldgicas; en la tercera oportunidad se
ascendid en una jornada al sector de la “Placa Gris”, desde donde se fotografi6 en detalle la zona
media de la ladera en direccion Este; finalmente, en la Gltima visita a terreno se ascendid hasta el

sector de la “Gran Placa”, para fotografiar la zona superior de la ladera en direccion Este.

Los resultados de esta etapa apuntaron a resolver los objetivos especificos 1, 2 y 3.
1.4.3 TRABAJO POST-TERRENO

En esta etapa se procesaron los datos obtenidos en terreno en conjunto con los productos obtenidos
durante el trabajo de gabinete. Se interpretaron las fotografias tomadas en terreno, se continud con
el trabajo de mapeo de estructuras, y posteriormente se procesaron los datos estructurales para
obtener diagramas de roseta y polos. Con estos resultados se trabajo para reconocer un posible
origen de las estructuras geomorfologicas y su relacion con procesos de remocién en masa.

Finalmente se obtuvo un modelo esquematico de la deformacién en la ladera.



2 ANTECEDENTES GENERALES

2.1 MARCO TECTONICO

El borde occidental de Sudamérica se caracteriza por ser un margen convergente, en el que la placa
de Nazca subducta bajo la placa Sudamericana. Este escenario se ha mantenido al menos desde el

Permo-triasico (Mpodozis y Ramos, 1989; Jordan et al., 2001; Charrier et al., 2007).

Los cambios en la velocidad promedio de convergencia y en la oblicuidad entre las placas, han
modificado los regimenes de esfuerzo que se transfieren a la placa continental, generando

condiciones extensionales y/o compresionales dentro de esta.

Durante el Jurdsico hasta el Creticico medio, la placa Fénix subducataba la protoplaca
Sudamericana con un vector de convergencia SW respecto a la fosa. De acuerdo con Charrier et
al., (2007) en este periodo predominaron las condiciones extensionales a lo largo del margen
continental. A fines del Cretacico temprano, un cambio en la configuracion tectonica se produjo
debido al cambio del vector de convergencia. A este cambio se le asocia un evento compresivo
conocido como Fase Peruana (Scheuber et al., 1994; Charrier et al., 2007), que coincide con la
apertura de la dorsal del Atlantico Sur y la subduccion de la dorsal entre las placas Fénix y Farallon

bajo el protocontinente (Scheuber et al., 1994; Somoza & Zaffarana, 2008; Mardones, 2019).

A partir de los ~23Ma, la placa Farallon se habria dividido en las placas de Nazca y Cocos, cuya
configuracion se mantiene hasta el presente (Charrier et al., 2007; Scheuber et al., 1994; Somoza
y Zaffarana, 2008; Somoza, 1998; Somoza & Ghidella, 2005). La tasa de convergencia actual es
de ~7cm/afio, con un angulo de oblicuidad de 20° hacia el NW (Somoza & Ghidella, 2005;
Mardones, 2019) (Figura 2).
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Figura 2. a) Variacion de la velocidad de convergencia y grado de oblicuidad entre la placa oceanica
subductante y la placa continental, segun Pardo-Casas & Molnar (1987) (azul). Somoza (1998) (negro) y
Miiller et al., 2016 (rojo). b) Reconstruccion cinematica de la placa Nazca respecto a Sudamérica durante
el Cenozoico, medida en 2 puntos (Modificado de Pardo-Casas & Molnar, 1987). c) Reconstruccion de la
configuracion tectonica desde el Cretdacico medio hasta el presente en el margen occidental de Sudameérica
(modificado de Zonenshayn et al., 1984). Extraido de Mardones (2019).

2.2 MARCO GEOMORFOLOGICO

La zona central de Chile, entre los 32° y 35° S, consta de cinco unidades morfoestructurales
principales con orientacion norte-sur. Estas unidades de Oeste a Este son: Cordillera de la Costa,
Depresion Central, Cordillera Principal, Cordillera Frontal, Precordillera y el Antepais argentino

(Figura 3) (Fock, 2005).
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Figura 3.Principales morfoestructuras del segmento andino entre los 32°y 35°S. Basado en Charrier y
Murioz (1994), Giambiagi et al., (2001), Giambiagi et al., (2003a) y Tassara & Yariez (2003). El recuadro
rojo muestra la zona de estudio, ubicada en el sector de Lo Valdés, comuna de San José de Maipo.
Modificado de Fock (2005).

La Cordillera de la Costa estd compuesta por cerros que rara vez sobrepasan los 1.500m s.n.m.
Formada principalmente por granitoides del Paleozoico Superior en su flanco occidental, por
secuencias volcanicas y sedimentarias Mesozoicas en la parte mas oriental (Wall et al., 1999; Sellés
& Gana, 2001; SERNAGEOMIN, 2003).



La Depresion Central se extiende desde los 33°S hasta los 40°S, y corresponde a una cuenca rellena
por depdsitos fluviales y aluviales recientes, pleistocenos a holocenos (Thiele, 1980). Algunas
cumbres sobresalen en forma de “cerros islas” con alturas entre 650 y 480m s.n.m, lo que da paso
a una serie de cordones montafiosos de baja altitud separados por valles esencialmente rectos y

continuos que conectan la Cordillera Principal con la Cordillera de la Costa (Fock, 2005).

La Depresion Central limita al Este con la Cordillera Principal a través de la falla inversa San
Ramon, esta situacion se presenta al menos a la latitud de la zona de estudio y por lo tanto la
Depresion Central no corresponde a un graben extensional y seria en efecto la accion de esta falla
la responsable del levantamiento de esta zona de los Andes, alzando la Formacion Abanico sobre

la cuenca de Santiago (Rauld, 2002; Garcia, 2016).

La Cordillera Principal puede dividirse en dos grandes flancos: La Cordillera Principal Occidental,
conformada principalmente por rocas cenozoicas de las Formaciones Abanico y Farellones; y la
Cordillera Principal Oriental, compuesta por rocas Mesozoicas fuertemente deformadas, que
configuran las fajas plegadas y corridas de La Ramada, Aconcagua y Malargiie. La Cordillera
Frontal estd constituida por un basamento Pre-Cambrico, Paleozoico y Triasico, mientras que la

Precordillera por rocas del Paleozoico Inferior principalmente (Fock, 2005).



2.2 MARCO GEOLOGICO LOCAL

En el area de estudio se encuentran rocas estratificadas de edades Mesozoicas a Cenozoicas.

También se encuentran depositos Cuaternarios. EI mapa geoldgico de la zona se presenta en la

Figura 4.
70°5'W 70°0'W 69°55'W 69°50'W
A . BT 3 ‘ A Volcanoes
& ~—— Contour lines
3 === |nternational boundary
— Cross sectiones
—— Drainage Network
- Lake and lagoon
Structures
4+— Reverse fault
| - =+ Lineation
w —=— Inverted fault
= 4 - Inferred reverse fault
) Strike and dip
@ - Strike and dip of bedding
#  Horizontal
Vertical
Folds

—+— Syncline, axial trace

—— Anticline, axial trace

—— Recumbent and overturned
—— Flexural

33°45'S

I 1 Glacier
772 Altered rock
~~ Avalanche deposits
© Landslides
Fluvial and alluvial deposits

. Morainic deposits
New volcanic unit
Ancient volcanic unit
Intrusive unit |
Intrusive unit Il
Abanico Fm.
Las Coloradas Unit
Colimapu Fm. ?
Lo Valdés Fm.
Rio Damas Fm.
Oxfordian gypsum
Rio Colina Fm.
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2.2.1 ROCAS ESTRATIFICADAS

A continuacion, se presenta la informacion geologica existente para la zona de estudio, descrita en

trabajos anteriores.
Formacion Rio Damas (Jurasico Superior)

Esta formacion definida por Klohn (1960), corresponde a un paquete de 4.950m de rocas
principalmente sedimentarias de origen continental. Se encuentra dividida en tres miembros
(Calderon, 2008); Miembro Cerro Aguja Escondida (MCAE), con una potencia de 500m,
compuesto de conglomerados verdes volcanoclasticos, con intercalaciones de areniscas, de origen
continental; Miembro Cerro Catedral (MCK), con una potencia de 2.250m, compuesto de
brechas conglomeradicas con intercalaciones de areniscas, de color verde y pardo; y Miembro
Punta Zanzi (MPZ), con una potencia de 1.200m, compuesto de conglomerados con intercalacion

de areniscas, de color verde palido y aspecto macizo.

No hay registro de la presencia de fosiles en la unidad, sin embargo, su edad puede ser delimitada
con bastante exactitud dado que subyace de manera concordante las capas marinas del Titoniano
inferior pertenecientes a la Formacion Lo Valdés, y se encuentra apoyada, concordantemente, sobre
la secuencia oxfordiana correspondiente a la Formacion Rio Colina. En consecuencia, se le asigna
una edad Kimmerdgiana y se correlaciona con el miembro superior de la Formacion Lagunillas

(Thiele, 1980).

Formacion Lo Valdés (Jurasico Superior — Cretacico Inferior)

La Formacion Lo Valdés fue definida por Gonzalez (1963) en el lugar homénimo en el valle del
rio Volcan. Su base se encuentra concordantemente sobre la Formacion Rio Damas y el techo esta

limitado por la base de la Formacién Colimapu de forma concordante (Thiele, 1980).

La secuencia, de origen marino, se compone por: calizas, calcilutitas, lutitas y areniscas calcareas,
conglomerados y brechas. Las calizas presentan colores gris-azulados y su presencia es en estratos
compactos, con fractura concoidal y espesor regular. Las calcilutitas son de colores negruzcos y
aparecen finamente laminadas. Las lutitas y areniscas predominan en el sector medio del perfil y

poseen colores que varian desde gris claro a purpura. Se observan intercalaciones de rocas
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volcanicas basalticas y andesiticas en su parte central. El espesor estimado para esta unidad es de

aproximadamente 1.350m (Thiele, 1980).

En base al contenido fosil, la Formacion Lo Valdés ha sido asignada a un rango de edad desde el
Tithoniano superior hasta el Hauteriviano (Bird, 1964; Tavera, 1968, Thiele, 1980; Hallam, 1986).
Hacia el Norte la Formacion Lo Valdés se correlaciona con la Formacion San José, de edad
Valanginiano (Aguirre, 1960), y por el lado Sur con la Formacion Termas del Flaco, de edad
Tithoniano superior a Hauteriviano (Klohn, 1960). Por el lado argentino, la unidad se correlaciona

con el Grupo Mendoza (Yrigoyen, 1979; Aguirre-Urreta, 1996; Aguirre-Urreta & Alvarez, 1997).

La unidad presenta deformacion de escama delgada, provocando la separacion y repeticion de los
niveles superiores de la secuencia hacia el Este, donde se imbrica con bloques estructurales de la

Formacion Rio Damas (Thiele, 1980).

En la Hoja de Santiago la unidad se extiende a lo largo de la zona fronteriza suroriental, en franjas
con direccion mayoritariamente Norte-Sur, desde el Sur del rio Volcan hasta mas al Norte del rio
Colorado, desde donde se acaban los afloramientos en el lado chileno y se desarrolla

exclusivamente en lado argentino (Thiele, 1980).
Formacion Colimapu (Cretacico Superior)

Las rocas de esta formacion corresponden a una secuencia continental de color rojizo de areniscas
y lutitas, conglomerados de matriz arenosa, con intercalaciones de tobas, lavas andesiticas y

calizas. Su espesor alcanza un valor aproximado de 2.000m (Thiele, 1980).

De acuerdo con Martinez y Osorio (1963), esta formacion posee una edad minima Albiana.
Circones obtenidos de una arenisca de la Formacion Colimapu que afloran en el valle del rio

Volcan, han arrojado edades entre los 80 y 118 Ma (Aguirre et al., 2009).
Formacion Abanico (Eoceno Superior-Mioceno)

Esta unidad estd compuesta de lavas bdsicas a intermedias, rocas piroclasticas acidas, e
intercalaciones sedimentarias continentales (fluviales, aluviales y lacustres), formando lentes de
hasta 500m de espesor (Charrier et al., 2002). El espesor de estos depdsitos se estima en 3.500 a
4.000m, a pesar de que se acepta que estd aumentado por intrusiones de filones y lacolitos
andesiticos (Thiele, 1980). Esta formacion se encuentra plegada y es afectada por un pervasivo

metamorfismo de muy bajo grado (Aguirre, 1960; Thiele, 1980).
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En base a dataciones radiométricas y estudios de fauna f6sil se le asigna una edad Eoceno Superior-
Mioceno (Wyss et al., 1994; Charrier et al., 2002; Gana et al., 1997; Selles, 1999; Fuentes et al.,
2000; Selles et al., 2000; Fuentes et al., 2002; Extraido de Fock, 2005).

El contacto entre la Formacion Abanico y la Formacion Farellones es transicional y con amplias
variaciones, comportandose tanto discordante, como pseudo-concordante. Hacia la base de

Abanico su contacto con la Formacion Colimapu es discordante (Charrier et al., 2002; Fock, 2005).
2.2.2 DEPOSITOS NO CONSOLIDADOS

Una parte de la zona de estudio corresponde a depdsitos no consolidados, de edad Pleistoceno a

Holoceno (Thiele, 1980). Estos se detallan a continuacion.
Depositos fluviales, fluvioglaciales y aluviales

En las cercanias de la zona de estudio se encuentran depdsitos fluviales asociados a sistemas
fluviales actuales como el estero La Engorda, Las Placas y Morado. Los depositos aluviales tienen
como origen los flujos intermitentes que depositan los sedimentos al disminuir la velocidad de
estos (Gonzalez, 2010). De acuerdo con Thiele (1980) sobre la cota 1.500 m s.n.m, los depositos

fluviales gradan a glaciofluviales.
Depositos lacustres

Corresponden a depositos de dimensiones reducidas que son acumulados en lagos formados detras
de algunas morrenas frontales o de depositos producidos por desmoronamientos en los valles de
los rios Colina, Colorado, Maipo y Yeso. Se caracterizan por ser depositos de granulometria fina,

comunmente limos y arcillas, finamente laminados (Thiele, 1980).
Depositos glaciales

Principalmente morrenas marginales y acumulaciones de detritos provenientes de glaciares de roca
que se pueden encontrar en la mayoria de las cabeceras de los esteros por sobre la cota de 2.500m
s.n.m, en circos glaciares y nichos en las altas cumbres (Thiele, 1980). La mayoria de los depositos
morrénicos se encuentran en la zona de confluencia entre los esteros Marmolejo, Engorda y

Morado, generando distintos niveles de morrenas (Gonzalez, 2010).
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Depdsitos gravitacionales

Estos depositos se reconocen en parte del area de estudio. Los mas importantes son aquellos
resultantes de la reptacion del suelo y talud que producen acumulaciones detriticas importantes en
la base de las pendientes suaves, y en las pendientes fuertes, respectivamente (Thiele, 1980; Fock,
2005).

2.2.3 GEOLOGIA ESTRUCTURAL

Los Andes a la latitud del area de estudio presenta una deformacion controlada mayoritariamente
por sistemas de fallas inversas de alto angulo, algunas de estas resultantes de un proceso de
inversion de fallas extensionales (Giambiagi et al., 2003), de orientacion NS a NN'W con vergencia
Este y retrocorrimientos al Oeste, que dan origen al alzamiento de la Cordillera de los Andes y

representan en esta zona la Faja Plegada y Corrida del Aconcagua.

La principal estructura que se puede encontrar en la zona de estudio es la Falla El Diablo, ubicada

en el borde occidental del area de estudio (8 en Figura 5).
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6. Falla Piuquenes

7. Falla Chacayes-Yesillo
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9. Falla Banos Colina

10. Falla Estero Las Minas

Figura 5. Mapa de estructuras principales en la zona de estudio. Modificado de Mardones (2019).

Falla El Diablo

Corresponde a una falla inversa de alto angulo, de rumbo NNE-SSW y con vergencia al Este. Esta
estructura corta unidades de la Formacion Abanico (Fock, 2005). Se extiende por la Quebrada
Morales hacia el Norte y hacia el Sur se extiende pasando por la cabecera de la remociéon en masa

Las Amarillas (Mardones, 2016).
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2.2.4 EVOLUCION PALEOGEOGRAFICA

La configuracion morfoldgica actual de la zona es el resultado de una serie de procesos que han

ocurrido a lo largo de la historia geoldgica, sin embargo, la topografia que vemos hoy en dia

responde principalmente a procesos que han ocurrido desde el Eoceno medio y que siguen

moldeando el relieve andino (Figura 6). Fock (2005) describe los procesos responsables de esta

configuracion en el siguiente orden:

(a) Eoceno Medio ST Y Subsidencia

Pr«;torct_rdll,lera Los Ratones UV Extension
elaCosta

F )

Exhumadion

Rocas Cretacicas

(b) Eoceno Superior - Oligoceno Medio Subsidencia

% P T I e— >> Extensién

Raman
leatrusivos hipoabisales
Eoceno - Oligoceno

(c) Oligoceno Superior - Mioceno Inferior temprano Inversiéon Cuenca de
Abanico (E1)

ormacion Farellones
Miembro Inferior

Intrusivos del Mioceno
Inferior

(d) Mioceno Inferior tardio - Mioceno Medio Desarrollo FPC
Aconcagua (E2)

de Ti

(e) Mioceno Superior - Plioceno Exhumacion de la
ordillera Prii:"\cipal (E3)

Formaciones  For

Formacion Farellones

Intrusivos del
Miocen o Superior

(f) Plioceno - Holoceno

Depositos del Netgeno
Superior de la Depresion Central

Exhumacién de la
Cordillera Principal (E3)

Figura 6. Modelo de evolucion paleogeografica para la zona entre los 33°y 34°S. Tomado de Fock (2005).
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Durante el Eoceno medio se produce un evento de exhumacion general de las rocas
cretacicas, generando la Proto-cordillera de la Costa. En la parte Este se depositan las
unidades volcano-clasticas Cordon de los Ratones (Eoceno) y Cerro Retumbadero
(Eoceno), en una cuenca controlada por las fallas Infiernillo, Cerro Renca, Portezuelo de
Chada y El Diablo, las cuales durante este periodo son de cinematica normal (Fock, 2005).
En el Eoceno superior-Oligoceno se deposita la Formacion Abanico e intruyen los cuerpos
magmaticos hipabisales del Eoceno superior-Mioceno inferior, en un periodo de
subsidencia regional (Fock, 2005).

Durante el Oligoceno superior - Mioceno inferior temprano, comienza la inversion de la
cuenca en la cual se depositd la Formacion Abanico, depositdndose al mismo tiempo el
miembro inferior de la Formacion Farellones. El acortamiento es acomodado en niveles
someros de la corteza por pliegues apretados en los bordes de la antigua cuenca de Abanico.
Las partes centrales de la cuenca presentan sedimentos sintectonicos asociados a la
actividad de fallas ciegas (Fock, 2005).

Durante el Mioceno inferior tardio - Mioceno medio, continua la inversion de la cuenca de
Abanico. Sin embargo, se produce una migraciéon de la deformacion hacia el Este,
concentrandose en el limite oriental de la cuenca. El engrosamiento cortical prosigue y el
arco magmatico migra hacia el Este.

Posteriormente en el periodo Mioceno superior - Holoceno, la deformacion se concentra en
el limite oriental de la cuenca (Falla El Diablo) y en la Faja Plegada y Corrida del
Aconcagua, por medio de la reactivacion de fallas inversas, desarrollo de retrocorrimientos
y fallas fuera de secuencia en la Cordillera Principal Oriental y Occidental. Durante este

periodo se produce el principal evento de alzamiento y exhumacion (Fock, 2005).

2.2.5 MARCO SISMOLOGICO

La mayoria de las caracteristicas morfoldgicas regionales en el territorio de Chile Central fueron

formadas debido a la subduccion de la placa de Nazca bajo la placa Sudamericana (Farias et al.,

2010). Como consecuencia de esto se pueden identificar cuatro zonas sismogénicas: la zona sismica

“outer-rise” asociada al esfuerzo del movimiento de flexion de Nazca, la zona sismica interplaca

asociada al movimiento relativo en el contacto de las placas, la zona sismica intraplaca de

profundidad intermedia, dominada por fracturas de tension en la placa de Nazca, y la zona sismica
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intraplaca superficial en la placa Sudamericana cabalgante a profundidades menores a 30 km
(Leyton et al., 2010; Garcia et al., 2018).

La Figura 7 muestra el registro sismico en Chile Central de 1950 al 2018, considerando terremotos
con magnitud de momento mayor a Mw= 4.0. La actividad sismica cortical en la Alta Cordillera
de los Andes se correlaciona con variaciones en el &ngulo de subduccion de la placa de Nazca, que
pasa de plana al norte de los 33°S a un dngulo de cerca de 27° hacia el sur (Alvarado et al., 2009;
Garcia et al., 2018; Pardo et al., 2002).

Entre las latitudes 33° y 35°8S, la actividad sismica cortical se distribuye principalmente a lo largo
del flanco occidental de la cadena montaiosa andina. Sin embargo, la mayor actividad se centra en
la parte alta de los rios Maipo y Cachapoal, ademas hay concentracion de actividad en Las Melosas

y volcan San José (Barrientos et al., 2004).

71 -70 - 0
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' ® 150-200
o ® 200-250
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| @ 4-5
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-35.0

Figura 7. Actividad sismica registrada en Chile central desde 1950 a 2018. Los datos consideran terremotos
con magnitud de momento mayor que Mw= 4.0 (datos descargados desde el catilogo de terremotos de la

base de datos del USGS https://earthquake.usgs.gov). Cuadro negro enmarca la zona de estudio. Tomado
de Garcia et al., (2018).

Actividad sismica historica ha sido observada en el valle del Maipo en 1850, 1870-1880, 1905 y
1947 (Flores et al., 1960; Garcia et al., 2018). Un ejemplo notable es el sismo conocido como “El
Terremoto de Las Melosas”, el cual tuvo una magnitud de momento Mw= 6.3, una profundidad
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focal cercana a 8 km, y un mecanismo focal de rumbo (Alvarado et al., 2009; Garcia et al., 2018).
Este terremoto causo intensidades de hasta 9 en la escala MSK, peak de aceleracion horizontal del
orden de 1g, e intensidades de Arias de alrededor de 11.5 m/s (Sepulveda et al., 2008; Garcia et al.,
2018). Mas recientemente, terremotos corticales cerca de la frontera Chile-Argentina fueron

registrados en 1987 (Mw= 5.9), 2001 (Mw=5.1), y 2004 (Mw= 6.5) (Alvarado et al., 2005, 2009;

Garcia et al., 2018).

Evaluaciones realizadas por Pérez et al., (2014) confirman que la mayoria de la actividad sismica

estd localizada en las cercanias a la frontera entre Chile-Argentina, alineada con el sistema de falla

El Fierro, y que la sismicidad cortical tiene un lineamiento N-S, siguiendo una seria de pliegues y

fallas que dominan la region (Figura 8) (Garcia et al., 2018).
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Figura 8. Mapa de ubicacion epicentro Terremoto de Las Melosas. Se incluye el mecanismo focal del

terremoto. Modificado de Garcia et al., (2018).
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3 MARCO TEORICO

3.1 INTRODUCCION

El objetivo de este capitulo es definir los conceptos utilizados en este trabajo. A partir de la revision
bibliografica se hace una recopilacion de los términos y procesos involucrados en las remociones
en masa. La informacion mostrada se basa principalmente en PMA-GCA (2007); Agliardi et al.,
2001; Agliardi et al., 2012; Hungr et al., 2014; Panek & Klimes, 2016 y todas las referencias dentro

de estos trabajos.
3.2 REMOCIONES EN MASA

Los fendmenos de remocién en masa o movimientos en masa corresponden a procesos de
transporte de material, definidos como procesos de “movilizacion lenta o rdpida de determinado
volumen de suelo, roca o ambos, en diversas proporciones, generados por una serie de factores”
(Hauser, 1993). Estos movimientos ladera abajo estan fundamentalmente controlados por la

gravedad (Cruden, 1991).
3.2.1 CLASIFICACION DE REMOCIONES EN MASA

Numerosos autores desarrollaron clasificaciones para las remociones en masa, la mayoria de ellas
se basa en el tipo de material involucrado, los mecanismos del movimiento, grado de deformacion
y el grado de saturacion. Las clasificaciones de remociones en masa de Varnes (1958, 1978) y

Hutchinson (1968, 1988) son hoy en dia ampliamente usadas y aceptadas.

Varnes (1958, 1978) emplea como criterio principal de clasificacion, el tipo de movimiento y, en
segundo lugar, el tipo de material. De este modo divide las remociones en masa en cinco tipos:
caidas de roca, deslizamientos, flujos, volcamiento (foppling) y extensiones laterales. Una
actualizacion sugerida a esta clasificacion es la realizada por Hungr et al., (2014) quienes, entre
otros aspectos, agregan un sexto tipo de movimiento llamado “deformaciones de ladera” (slope
deformation) (Figura 9) que, para materiales rocosos incluye deformacion de ladera rocosa y

deformacion de ladera de montana.
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Figura 9. Diagrama de clasificacion de remociones en masa. Tomado de Hermanns (2018).

Caidas de roca (Fall)

La caida es un tipo de movimiento en masa en el cual uno o varios bloques de suelo o roca se
desprenden de una ladera (Figura 10), sin que a lo largo de esta superficie ocurra desplazamiento
cortante apreciable. Una vez desprendido, el material cae desplazdndose principalmente por el aire,

pudiendo efectuar golpes, rebotes y rodamiento en la ladera (Varnes, 1978). El movimiento es muy
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rapido a extremadamente rapido (Cruden & Varnes, 1996), es decir con velocidades mayores a 5
x 10! mmy/s. El estudio de casos historicos ha mostrado que las velocidades alcanzadas por las

caidas de rocas pueden exceder los 100 m/s. (Extraido de PMA-GCA, 2007).

Caida libre

AR Lo

-

LY Rebote

Deposito
de detritos

Figura 10. Esquema de caida de rocas. Tomado de PMA-GCA (2007).

Volcamiento (Toppling)

Se denomina volcamiento a un tipo de remocidon en masa en el cual hay una rotacion generalmente
hacia delante de uno o varios bloques de suelo o roca, alrededor de un punto o pivote de giro en su
parte inferior (PMA-GCA, 2007). Este movimiento ocurre por efecto de la gravedad, por empuje
de las unidades adyacentes o por la presion de fluidos en fracturas (Varnes, 1978). El volcamiento

puede ser en bloque, flexional (o flexural) y flexional del macizo rocoso como se describe a

continuacion.
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De acuerdo con Goodman & Bray (1976) se puede diferenciar volcamiento de bloques, de
volcamiento flexural. El primero involucra roca relativamente competente, donde el fallamiento
ocurre por pérdida de estabilidad y rotacion de uno o varios bloques a partir de un punto en su base
(Figura 11 a y b). El volcamiento de bloques es controlado por una orientacion especifica de
discontinuidades y generalmente asociado a altas velocidades. El volcamiento o vuelco flexural,
en cambio, involucra roca mas fragil y densamente diaclasada; el fallamiento ocurre por el
doblamiento de columnas de roca delgadas. Los movimientos para este caso pueden ser lentos y

graduales (Figura 11c).

(a) (b) (<)

Figura 11. (a) y (b) Diagramas de volcamiento en bloque (Varnes, 1976) y (c¢) Esquema de vuelco por
flexion segun Corominas y Yagué (1997). Tomado de PMA-GCA, (2007)

El vuelco flexural del macizo rocoso es un movimiento de ladera a gran escala que involucra
deformacion flexural gradual de estratos densamente diaclasados, con buzamientos altos,
usualmente en rocas metamoérficas como esquistos o filitas (Nichol et al., 2002). Los vuelcos
flexurales son con frecuencia ductiles, el movimiento es evidente y se auto-estabiliza, sin embargo,
pueden conducir al desarrollo de un movimiento rotacional al formarse un plano de ruptura a lo
largo de la superficie de bisagra del vuelco (Figura 12a y b). Este ultimo tipo es denominado
cabeceo por Corominas (1989) (PMA-GCA, 2007).
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Bisagra de volcamiento

(@) (b)

Figura 12. (a) Esquema de vuelco del macizo rocoso segun Nichol et al., (2002) y (b) Esquema del
movimiento denominado cabeceo por Corominas (1989). Tomado de PMA-GCA (2007).

Deslizamiento (Slide)

Es un movimiento ladera abajo de una masa de suelo o roca cuyo desplazamiento ocurre
predominantemente a lo largo de una superficie de falla, o de una delgada zona en donde ocurre

una gran deformacion cortante (PMA-GCA, 2007).

En el sistema de Varnes (1978), se clasifican los deslizamientos segtin la forma de la superficie de
falla por la cual se desplaza el material, en traslacionales y rotacionales. Los deslizamientos
traslacionales a su vez pueden ser planares o en cufia. Sin embargo, las superficies de rotura de
movimientos en masa son generalmente mas complejas que las de los tipos anteriores, pues pueden
consistir en varios segmentos planares y curvos, caso en el cual se hablara de deslizamientos

compuestos (Hutchinson, 1988) (Extraido de PMA-GCA, 2007).
Deslizamiento traslacional (Translational slide)

Es un tipo de deslizamiento en el cual la masa se mueve a lo largo de una superficie de falla plana
u ondulada. En general, estos movimientos suelen ser mas superficiales que los rotacionales y el
desplazamiento ocurre con frecuencia a lo largo de discontinuidades como fallas, diaclasas, planos
de estratificacion o planos de contacto entre rocas y suelo residual o transportado que yace sobre
ella (Cruden & Varnes, 1996). En un macizo rocoso, este mecanismo de falla ocurre cuando una

discontinuidad geoldgica tiene una direccién aproximadamente paralela a la de la cara del talud y
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buza hacia esta con un dngulo mayor que el dngulo de friccion (Hoek & Bray, 1981; PMA-GCA,
2007).

En los casos en que la traslacion se realiza a través de un solo plano se denomina deslizamiento
planar (Hoek & Bray, 1981) (Figura 13a y b). El deslizamiento en cuia (wedge slide), es un tipo
de movimiento en el cual el cuerpo del deslizamiento estd delimitado por dos planos de
discontinuidad que se intersecan entre si e intersecan la cara de la ladera o talud, por lo que el
cuerpo se desplaza bien siguiendo la direccion de la linea de interseccion de ambos planos, o el
buzamiento de uno de ellos (Figura 13b) (PMA-GCA, 2007).

La velocidad de los movimientos traslacionales puede variar desde rapida a extremadamente rapida
(PMA-GCA, 2007).

(a)

(b)

Figura 13. (a) y (b) Esquema de deslizamientos planares (b) Esquema de deslizamiento en cuiia. Tomado
de PMA-GCA, (2007).

Deslizamiento rotacional (Rotational slide, Slump)

Es un tipo de deslizamiento en el cual la masa se mueve a lo largo de una superficie de falla curva
y concava. Los movimientos en masa rotacionales muestran una morfologia distintiva caracterizada
por un escarpe principal pronunciado y una contrapendiente de la superficie de la cabeza del
deslizamiento hacia el escarpe principal (Figura 14). La deformacion interna de la masa desplazada
es usualmente muy poca. Debido a que el mecanismo rotacional es auto-estabilizante, y este ocurre
en rocas poco competentes, la tasa de movimiento es con frecuencia baja, excepto en presencia de

materiales altamente fragiles como arcillas sensitivas.
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Los deslizamientos rotacionales pueden ocurrir lenta a rapidamente, con velocidades menores a

1m/s (PMA-GCA, 2007).

Inclinacion del cuerpo hacia
el escarpe

Figura 14. Esquema de un deslizamiento rotacional mostrando los rasgos morfologicos caracteristicos.
Tomado de PMA-GCA, (2007).

Deslizamiento compuesto (Compound slide)

Algunos deslizamientos tienen superficies de falla que no son rotacionales ni planares. Este tipo de
deslizamiento es denominado por Hutchinson (1988) Deslizamiento Compuesto. La superficie de
rotura se desarrolla a lo largo de planos de plegamiento, o por la interseccion de varias
discontinuidades planares o por la combinacion de superficies de ruptura y de planos de debilidad
de la roca. El movimiento a lo largo de superficies de deslizamiento compuestas no es
cinematicamente posible sin que ocurra cizalle interna significativa en el cuerpo del deslizamiento

(Hutchinson, 1988; PMA-GCA, 2007).

Los deslizamientos compuestos usualmente presentan un control estructural resultando en
superficies de ruptura irregulares de variada complejidad. El tipo més comun de deslizamiento

compuesto incluye movimiento rotacional a lo largo de un escarpe principal seguido de un
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deslizamiento a lo largo de una superficie de debilidad casi horizontal, usualmente paralela en rocas
estratificadas. Usualmente los deslizamientos compuestos se caracterizan por pequefios escarpes y
la formacion de estructuras de graben o fosa, lo cual los diferencia morfologicamente de los
deslizamientos rotacionales (Figura 15) (PMA-GCA, 2007).

superficie cubierta con
detritos de arenisca

—1

Figura 15. Ejemplo de deslizamiento compuesto. Tomado de PMA-GCA, (2007).

Las propiedades mecdnicas del cuerpo del deslizamiento juegan un papel importante en los
deslizamientos compuestos, en contraste con los deslizamientos rotacionales o traslacionales, que
no requieren deformacion interna y en las cuales la resistencia al deslizamiento radica en las

propiedades de la superficie de ruptura.
Extensiones laterales (Lateral spreading)

La propagacion o extension lateral es un tipo de movimiento en masa cuyo desplazamiento ocurre
predominantemente por deformacion interna (expansion) del material. La mayoria de los
deslizamientos y los flujos involucran algin grado de expansion. Las propagaciones laterales
pueden considerarse como la etapa final de una serie de movimientos donde la deformacion interna
predomina sobre los otros mecanismos de desplazamiento como los que operan en el deslizamiento

o el flujo (PMA-GCA, 2007).

Varnes (1978) distingue dos tipos de extensiones, uno en que el movimiento afecta a todo el
material sin notarse la zona basal de cizalle, tipico de masas rocosas, y otro que ocurre en suelos

cohesivos que sobreyacen a materiales que han sufrido licuefaccion o a materiales en flujo plastico.

Las extensiones laterales pueden desarrollarse y evidenciar deformacion pléastica de materiales
fragiles bajo el peso de una unidad competente (Figura 12). Algunos autores sefialan que hay una

relacion continua entre deslizamiento y expansiones laterales, dependiendo de la importancia de la
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deformacion interna. De esta forma de acuerdo con Hutchinson (1988) muchos casos de

extensiones laterales podrian incluirse dentro de la categoria de deslizamientos compuestos

(Extraido de PMA-GCA, 2007).

Debe hacerse una distincion importante entre las extensiones laterales lentas como las que ocurren
en estratos rocosos gruesos que sobreyacen a materiales blandos, y las que involucran licuacion de
materiales sensibles tales como arenas saturadas de densidad relativa baja a media o limos y arcillas
sensitivas. En las primeras el estrato competente superior puede fracturarse y separarse en bloques
o losas; el material blando inferior fluye hacia las grietas entre los bloques (Figura 16ay b) y asi el
movimiento de estos es extremadamente lento. Las segundas, usualmente inducidas por terremotos,
son extremadamente rapidas y peligrosas (Figura 12c¢) (PMA-GCA, 2007).
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Figura 16. Esquemas de expansiones laterales, segun Varnes (1978). Tomado de PMA-GCA, (2007).
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Flujo (Flow)

Es un tipo de movimiento en masa que durante su desplazamiento exhibe un comportamiento
semejante al de un fluido; puede ser rapido o lento saturado o seco. En muchos casos se originan a

partir de otro tipo de movimiento, ya sea un deslizamiento o una caida (Varnes, 1978).

Hungr et al., (2001), clasifica los flujos de acuerdo con el tipo y propiedades del material
involucrado, la humedad, la velocidad, confinamiento lateral y otras caracteristicas que los hacen

distinguibles.

Los flujos se pueden clasificar segiin Varnes (1978), Hungr et al., (2001) y Hungr et al., (2005) en:
flujos secos, flujo de detritos, crecida de detritos, flujo de lodo, flujo de tierra, deslizamiento por
flujo, avalancha de detritos, y avalancha de rocas. La Figura 17 muestra un esquema simplificado

de un flujo.

Flujos no canalizados

Flujos canalizados

Roca
meteorizada

Figura 17. Esquema de flujos canalizados y no canalizados, segun Cruden & Varnes (1996). Tomado de
PMA-GCA, (2007).

Deformaciones de ladera (Slope deformation)

Estos movimientos de ladera se pueden dividir en “deformacion de ladera de roca” y “deformacion
de ladera de montana”. La diferencia entre estos subtipos es la escala, donde el primero ocurre solo
en laderas cuyo alto varia entre decenas y cientos de metros, y que son compuestas de roca débil.
Mientras que la deformacion de ladera de montafia corresponde a una deformacion gravitacional
de gran escala en laderas empinadas. La manifestacion de la deformacion esté dada por la presencia
de escapes, terrazas, grietas, trincheras y protuberancias, pero carencia de una superficie de ruptura

completamente definida (Hungr et al., 2014).
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Las tasas de movimientos asociadas a estos fendmenos son extremadamente lentas o inmensurables

(Hungr et al., 2014).
3.3 DEFORMACION GRAVITACIONAL PROFUNDA DE LADERAS (DSGSD)

A continuacion, se describiran con detalle las deformaciones gravitacionales profundas de ladera
(Deep seated gravitational slope deformation, DSGSD por su sigla en inglés). Este grupo de
deformaciones no se encuentra explicitamente definida como una categoria individual dentro de

las clasificaciones de remociones en masa (e.g., Cruden & Varnes, 1996; Hungr et al., 2014).

Numerosas publicaciones han descrito una amplia variedad de fendmenos que corresponden a
deformaciones gravitacionales profundas de laderas, por ejemplo: expansiones de roca (Jahn, 1965;
Beck, 1968), hundimiento (Zischinsky, 1966; Agliardi et al., 2009a), flujo de roca (Varnes, 1978),

reptacion profunda (Ter-Stepanian, 1966) y reptacion de macizo rocoso (Chigira, 1992).
3.3.1 Definiciones

Deformacion gravitacional profunda de ladera (DSGSD, en adelante) es un término no genético
para referirse a caracteristicas especificas de los movimientos de macizo rocoso, que ocurren en

laderas montafiosas de alto relieve, usualmente con desnivel mayor a 1.000m (Agliardi et al., 2012).

La deformacion puede ocurrir en modos extensionales, de cizalle o mixto, a bajas tasas de

movimiento (mm/afio) durante largos periodos de tiempo (Panek & Klimes, 2016).

Las DSGSDs alcanzan espesores considerables (usualmente cientos de metros o mas) y a menudo
carecen de bordes definidos (Agliardi et al., 2001, 2012; Crosta et al., 2013; Panek & Klimes,
2016). De acuerdo con Dramis & Sorrizo-Valvo, (1994) la ausencia de una superficie de
deslizamiento continua es una caracteristica diagnostica. Sin embargo, autores como Agliardi et al.
(2001) destacan que algunas DSGSDs en los Alpes italianos contienen superficies basales de
deslizamiento bien definidas, este tltimo postulado también es sostenido por estudios realizados

en base a modelamientos numéricos (e.g., Bachmann et al., 2009; Agliardi et al., 2009b).

En la mayoria de los casos, las DSGSDs se desarrollan dentro de rocas altamente anisotrdpicas y
estan controladas por estructuras heredadas, como fallas, ejes de pliegues, planos de estratificacion,
y foliaciones (Agliardi et al., 2001, 2009b, Panek et al., 2011a).

Dentro de las caracteristicas morfoestructurales diagndsticas que pueden indicar la existencia de

una DSGSD se pueden destacar: crestas dobles (double ridges), trincheras (trenches), grietas de
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tension (tension cracks), escarpes cuesta arriba o contraescarpes (uphill-facing scarps or counter
scarps) y bloques hundidos en la parte superior y media de las laderas. Ademas, se pueden
encontrar pliegues por pandeo (buckling folds), combamiento en el pie de ladera, mayor
fracturamiento y remociones en masa secundarias (e.g., deslizamientos y caidas de roca) en la zona

media y baja de las laderas (Agliardi et al., 2001; Panek & Klimes, 2016) (Figura 18).
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Figura 18. Caracteristicas morfoestructurales diagnosticas del fenomeno de deformacion gravitacional
profunda de laderas (DSGSD). Significado cinematico relacionado y asociaciones tipicas. (DR: cresta
doble; S: escarpe; CS: Contraescarpe). Tomado de Agliardi et al., (2012).

En este trabajo también se usardn las siguientes definiciones referentes a estructuras

geomorfoldgicas diagnosticas de DSGSD, extraidas de Agliardi et al., (2001).

Escarpe (Scarp): Expresion morfoldgica de colapso ladera abajo o superficie principal de ruptura

con un movimiento descendente (“S” en Figura 18).

Contraescarpe (Counterscarp): Evidencia superficial de una superficie buzante ladera arriba (“CS”

en Figura 18), que se presenta sola o antitética a un escarpe mayor (S) con movimiento ascendente.

Trinchera (Trench): Corte profundo de forma lineal, expresion de apertura extensional de una

superficie buzante vertical o ladera abajo (trenches/grabens en Figura 18).
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3.3.2 Mecanismos y tipos de DSGSD

Desde un punto de vista genético y cinematico, las DSGSDs incluyen una variedad relativamente
amplia de deformaciones de ladera (Panek & Klimes, 2016). Agliardi et al., (2012) muestran una
extensa revision de los mecanismos de deformacion, los cuales forman un continuo desde
mecanismos dominados por la resistencia del macizo rocoso hasta mecanismos controlados

predominantemente por las estructuras.

En este trabajo se describiran principalmente los sackungen o “hundimientos de crestas de
montafia”, que son una de las deformaciones gravitacionales profundas mas comunes. En la Figura

19 se puede observar un diagrama propuesto para la comprension de los procesos asociados.

DSGSD (Mountain slope
deformation en Hungr et al.,
2014)

Sackungen

Extensiones laterales

Deformaciones de ladera
(slope deformation en

Deformaciones de ladera

Hungr et al., 2014) rocosa (Rock slope
deformation en Hungr et al.,
2014)

otros fendmenos

t Otras deformaciones

Figura 19. Diagrama propuesto de clasificacion de deformaciones de ladera. Basado en Agliardi et al.,
(2001, 2012); Hungr et al., (2014); Panek & Klimes (2016).

Sackungen

Sackungen, i.e. hundimientos de crestas de montafia o flujo de roca (Cruden & Varnes, 1996; Dikau
et al,, 1996), son deformaciones que provocan el hundimiento de un macizo rocoso como
mecanismo de reajuste de esfuerzos, generando una disminucion progresiva de la elevacion de las
laderas y crestas. Este tipo de deformacion involucra predominantemente rocas estratificadas

metamorficas, igneas y sedimentarias en zonas montafiosas (Agliardi et al., 2012). Las estructuras
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caracteristicas, ademds de las descritas previamente para las DSGSD, incluyen sistemas de fallas
gravitacionales que mantean fuertemente hacia la ladera o sets de fallas predominantemente

sintéticas que mantean en la misma direccion que la ladera principal (Panek & Klimes, 2016).

Varios factores gatillantes han sido propuestos para el inicio de sackungen. La interaccion entre
esfuerzos topograficos y tecténicos en macizos rocosos tanto isétropos como anisotropos puede
inducir concentracion de esfuerzos de cizalle a los pies de las laderas y dafio tensional extensivo a
lo largo de las crestas (Varnes et al., 1989; Miller & Dunne, 1996; Kinakin & Stead, 2005; Ambrosi
& Crosta, 2011; Agliardi et al., 2012). En zonas de alta montafa, la deglaciacion de valles
sobreempinados erosionados por accion glaciar, puede causar una liberacion de la carga y por ende

la formacion de superficies de rotura y reactivacion de fracturas preexistentes (Agliardi et al., 2001)

Algunos autores proponen que la carga dindmica generada durante terremotos es un agente
gatillador comun de comienzo (Jibson et al., 2004) o aceleracion (Moro et al., 2007) de sackungen,

lo cual en parte explica la abundancia de estos a lo largo de fallas activas (Panek & Klimes, 2016).

Algunos estudios muestran que sackungen también puede originarse por subsidencia de terreno
luego de karstificacion en areas con unidades de caliza (Panek et al., 2009b; Apuani & Corazzato,
2009; Lenti et al., 2012), o por disolucién de evaporitas en profundidad (Gutiérrez et al., 2012a;
Carbonel et al., 2013; Panek & Klimes, 2016).

Modos de deformacion

Los principales modos de deformacion que forman las estructuras geomorfoldgicas tipicas de los
sackungen son tres: (a) Flexura diferencial ladera abajo de rocas afectadas por planos de
discontinuidad de alto manteo hacia la ladera. (b) Volcamiento flexural de placas de roca definidas
por diaclasas con manteo hacia la ladera. (c) Desplazamiento en fallas normales que mantean hacia
la ladera. El deslizamiento en estas estructuras produce expansion de los flancos de la cresta
(laderas) y subsidencia en la cresta. Este mecanismo, actuando solo o en combinacién con
volcamiento, es probablemente el tnico que provee una explicacidn mas precisa para la mayoria

de los sackungen documentados en la literatura (Gutérrez et al., 2008).
Profundidad de la deformacion

Algunos autores consideran que los planos de falla de una deformacion sackungen son acomodados

en profundidad por deformacion continua de reptacion (Mahr, 1977). Otros autores proponen que

estos planos se unen con superficies profundas de deslizamiento bien definidas, formando parte de

un deslizamiento “normal” (Beck,1968; Agliardi et al., 2001; Johnson & Cotton, 2005). Algunos
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investigadores infieren su conexion y relacion genética con fallas tectonicas activas (e.g., Dramis
& Sorriso-Valvo, 1994; Kellog, 2004). Probablemente existe un espectro de deformaciones entre

estos tres miembros, los cuales pueden ser representados por los vértices de un tridngulo (Figura
20) (Gutiérrez et al., 2008).
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Figura 20. Diagrama ternario ilustrando los tres miembros extremos de laderas con deformacion
sackungen. (1) planos de fallamiento que gradan en profundidad hacia una zona de deformacion continua.
(2) Fallas antitéticas conectadas a una superficie profunda de deslizamiento. Estos dos extremos pueden
representar una gradacion temporal. (3) Fallamiento secundario que forma sackungen debido a ruptura en
fallas tectonicas.

De acuerdo con modelos numéricos de Ambrosi & Crosta (2011), la profundidad, extension y
forma de la zona de cizalle esta controlada por la orientacion de los planos de anisotropia. En
términos generales la profundidad puede variar desde los 50-100m hasta mas de 200m dependiendo
del relieve de la ladera y de los esfuerzos horizontales y verticales in-situ. En casos especiales se

pueden encontrar profundidades mucho mayores (Ambrosi & Crosta, 2011).
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Régimen de desplazamiento

Tres regimenes principales pueden ser sugeridos para los planos de falla; reptacion lenta y continua,
episodios de desplazamiento rapido, y reptaciéon gradual puntuado por eventos discretos de

desplazamiento.

4 METODOLOGIA

4.1 TRABAJO DE GABINETE

El trabajo de gabinete se centrd en la localizacidon espacial de las estructuras geomorfologicas
presentes en la zona de estudio y su relacion con las unidades geologicas. En la Figura 21 se muestra
una imagen satelital de Google Earth de la zona de estudio, el cual se uso de base para el mapeo

de las estructuras geomorfoldgicas.
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Figura 21. Imagen satelital de Google Earth del drea de estudio utilizada como base para el mapeo de
estructuras geomorfologicas.

Se trabajé ademas con un modelo de elevacion digital (DEM) para obtener un mapa de pendientes,
un mapa de aspecto y perfiles topograficos de la ladera de estudio. Se calculo la pendiente promedio

en la ladera y la variacion de altitud entre el valle del rio Volcéan y la parte superior de la ladera de
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estudio. Esta informacion fue utilizada para evaluar la posible influencia de estos pardmetros en la

deformacion de la ladera, y para comparar con la literatura revisada.
4.2 TRABAJO DE TERRENO

Se realizaron 4 campanas de terreno con objetivo de tomar fotografias, realizar descripcion de
afloramientos y tomar datos estructurales en las zonas mas accesibles. Se trabajo en un total de 9
sitios para tomar datos de terreno y fotografias. En la Figura 22 se pueden observar todos los lugares
visitados en terreno. El punto (A) corresponde al sitio de afloramiento cercano a la yesera de Lo
Valdés (Figuras 37, 38 y 39), en este lugar se observaron las estructuras geomorfoldgicas y
depositos no estratificados. Ademas, se midi6 rumbo y manteo de estructuras y diaclasas
principales. En el punto (B) se encuentra el afloramiento conocido como “Placa Verde”, mostrado
en la Figura 44 y 45, donde se observaron las estructuras, se estimo alto y largo de estas, se midio
la orientacién de cada estructura y finalmente se fotografié sectores de interés. El punto (C) se
ubica en el sector conocido como “Cumbre Placa Verde” a 400m sobre el suelo. Desde este punto
se midid la orientacion de la estructura y se estimod su largo y altura. El punto (D) representa la
ubicacion aproximada desde donde se tom¢ la fotografia mostrada en la Figura 29 y 30. Desde el
punto (E) ubicado en el sector conocido como “Placa Gris”, se tom6 en direccion Este la fotografia
que se muestra en la Figura 42 y 43. El punto (F) corresponde a la cumbre del sector conocido
como “Gran Placa”, desde este punto se tomaron hacia el Este las fotografias que se muestran en
las Figuras 40 y 41. El punto (G) situado cerca de la localidad de Bafios Morales desde donde se
tomo la fotografia mostrada en la Figura 31 y 32. Desde una ubicacion cercana al punto (H), camino
hacia Bafios Colina se tomo la fotografia mostrada en la Figura 50 y se tomaron observaciones del
afloramiento. El punto (I) muestra la ubicacion desde donde se tom¢ la fotografia mostrada en la

Figura 56 correspondiente a una vista hacia el Este de la zona de estudio.

35



Figura 22. Imagen satelital de Google Earth donde se muestra la zona de estudio, ubicada en el sector de
Lo Valdés, comuna de San José de Maipo. Se muestran los sitios visitados desde la “A” a la “I”. En cada
punto se tomaron fotografias correspondientes a las figuras mencionadas en los cuadros blancos. Ademas,
se incluyen la direccion aproximada en que se tomo cada fotografia.

4.3 TRABAJO POST TERRENO

Esta etapa abarco el procesamiento y andlisis de los datos obtenidos en terreno.

e Fotointerpretacion de las estructuras a partir de las imagenes tomadas de la zona.
e Avance y mejora del mapeo realizado en la etapa pre-terreno.
e Confeccion de diagrama de polos y roseta para las estructuras y diaclasas.

e Desarrollo de un modelo esquematico de la deformacion de la ladera.

Los resultados de esta etapa de la metodologia fueron enfocados en resolver los objetivos

especificos 1,2y 3.

Finalmente, se discutiran los resultados y se comentan los aspectos de estos para concluir en

funcién de la hipotesis de este trabajo.

36



S RESULTADOS

5.1 GEOMETRIA DEL VALLE DEL RiO VOLCAN Y LADERA DE ESTUDIO

El valle del rio Volcan es un amplio valle glaciar con forma de “U” (Figura 23) enclavado en la
alta cordillera andina, flanqueado por dos escarpados cordones montafiosos de direccion Este-
Oeste, cuyas alturas varian entre los 2.000 y 5000m s.n.m, mientras que el talweg del rio Volcén,
corre entre los 1200 y 2000 metros aproximadamente (Gonzalez, 1963; Lavenu & Cembrano,
2008). Este es el valle principal del area de estudio, con una altitud promedio de 1900m s.n.m en

esta zona, y posee una direccion aproximada E-W (Figura 23). Hacia el Este este valle bifurca hacia

el sur, donde cambia su orientacion a NW-SE.

Figura 23. Fotografia en direccion Este del valle del rio Volcan. Se ilustra esquematicamente la forma de
U del valle, tipica de un valle glaciar.

La ladera de estudio corresponde a una porcion del flanco sur del valle del rio Volcéan, limitada
hacia el Oeste por el valle del estero Lo Valdés, el cual tiene una direccion NE-SW, y hacia el Este
por la desviacion hacia el Sur del valle del rio Volcan (Figura 24). Se destaca que el valle del

estero Lo Valdés es un tributario del rio Volcéan, con una altura promedio de 2.500m s.n.m.
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Figura 24. Imagen satelital de Google Earth donde se muestra la zona de estudio en tres dimensiones. Se
destacan en linea roja discontinua las direcciones aproximadas de los valles del rio Volcan y estero Lo
Valdes. El poligono de contorno blanco muestra la ladera de estudio.

La orientacion principal de la ladera de estudio fue determinada mediante un mapa de aspecto
(aspect) elaborado en ArcGis a partir de un DEM Alos Palsar de 12,5m de resolucion por pixel. Se

obtuvo que la direccion predominante de exposicion de la ladera es NW (Figura 25).
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Figura 25. Mapa de aspecto de la zona de estudio. El poligono de contorno blanco encierra la ladera noroeste del Cerro Valdés.
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Ademas, se obtuvo un mapa de pendientes (Figura 26), donde se puede observar que gran parte de
la ladera posee una alta pendiente entre los 26° y 66° de inclinacion, también se destaca que la zona

media de la ladera contiene las pendientes mas inclinadas, superando los 80° en algunos sectores.

Se calcul6 la pendiente promedio a lo largo de tres perfiles de la ladera A-A’, B-B’ y C-C’ (Figura
27) obteniéndose valores promedio de 30,54°, 30,84° y 29,85° respectivamente.
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Figura 26. Mapa de pendientes de la zona de estudio. El poligono de contorno blanco encierra la ladera
noroeste del Cerro Valdeés.
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Figura 27. Imagen Satelital de Google Earth mostrando las trazas de los perfiles A-A', B-B'y C-C'. Se
muestran ademas los perfiles respectivos.

5.2 MAPEO DE ESTRUCTURAS GEOMORFOLOGICAS

En la Figura 28 se presenta el mapa geologico de la zona de estudio elaborado en base a Thiele,
(1980); Calderén, (2008); Fock, (2005) y Mardones, (2019), donde se muestran las unidades de
roca que afloran como franjas de orientacién que varia entre N-S y N10°E (Calderén, 2008) y un

manteo subvertical entre 80° y 85°W.

También se pudo observar un gran nimero de estructuras geomorfologicas, como escarpes,
contraescarpes y trincheras, las cuales se encuentran tanto en la Formacion Lo Valdés, como en la
Formacion Rio Damas cortando las unidades geoldgicas en direccion cercana a E-W. Estas se

muestran como lineas rojas continuas (Figura 28).

Las estructuras presentan morfologias arqueadas en planta, se presentan discontinuas y se

distribuyen predominantemente subparalelas entre si. Ademads, una estructura geomorfologica

41



puede encontrarse sola o en conjunto con otras, en cuyo caso se consideran y enumeran como una

sola.

Se pudo reconocer una concentracion importante de estructuras en el sector occidental del area de
estudio y a la vez una concentracion menor en el extremo oriental del area. También se destaca que
a partir del mapeo realizado se observa que las estructuras se encuentran principalmente en la zona

baja y media de la ladera, entre los 1.900m s.n.m y los 2.750m s.n.m (Figura 28).
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Figura 28. Mapa geologico del area de estudio, basado en Thiele (1980); Fock (2005); Calderon (2008) y Mardones (2019). Las estructuras
geomorfologicas mapeadas se muestran en linea roja continua.
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En la zona de estudio se tomaron una serie de fotografias con el objetivo de recopilar informacion
visual de la ladera y sus estructuras geomorfologicas. La Figura 29 muestra una fotografia tomada
desde la ribera Norte del rio Volcan en direccion Sur, en la que se puede apreciar gran parte de la
ladera de estudio. Las zonas con estructuras geomorfologicas se identifican con linea blanca
discontinua, ademés fueron enumeradas las estructuras de mayor tamafio, reconocibles en
imagenes satelitales y fotografias del area. Se destaca que la numeracion de una estructura
geomorfologica no esta relacionada a la cantidad de estructuras que puedan estar en el mismo sitio.

Solo representa un indice para su posterior descripcion y estudio.

Por su parte la Figura 31, muestra una fotografia tomada desde la localidad de Bafios Morales en
direccion Sureste. En esta fotografia se aprecia con mayor detalle la ladera de estudio. Se puede
observar la gran mayoria de las estructuras mapeadas en el sector occidental del area. Se muestran
en lineas blancas discontinuas las ubicaciones aproximadas de las estructuras, y en linea negra
discontinua los limites aproximados de las unidades de roca. Se puede destacar el paralelismo que
presentan las estructuras dentro de la ladera y el relieve de forma triangular que domina gran parte

de esta.
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Figura 29. Fotografia tomada desde la ribera Norte del rio Volcan en direccion Sur. Se muestra principalmente el sector occidental del area de estudio,
cercano a la localidad de Lo Valdés, comuna de San José de Maipo.
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Figura 30. Interpretacion de fotografia tomada desde la rivera norte del rio Volcan. Se muestra en linea blanca discontinua las estructuras
geomorfologicas, en linea negra discontinua los limites de las formaciones geologicas. Las estructuras mayores se encuentran enumeradas para su
descripcion y localizacion espacial.
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Figura 31. Fotografia tomada desde el pueblo de Barios Morales, con vista hacia el SE. Se observa principalmente el sector occidental del area de estudio,
ubicada en el sector de Lo Valdés, comuna de San José de Maipo.
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Figura 32. Fotografia tomada desde el pueblo de Baiios Morales, con vista hacia el SE. Se observan las unidades geologicas, separadas por lineas negras
discontinuas. En lineas blancas discontinuas se muestran esquemdticamente las ubicaciones de las estructuras geomorfologicas. Se enumeran las
estructuras para su posterior descripcion.




Pairoa (2018) identificé los sets de diaclasas principales de la zona de estudio por medio de un
modelo fotogramétrico tridimensional del valle del rio Volcan. Se encontré que el set 5 se
correlaciona con las estructuras (7), (8), (9) y (10) de este trabajo (Figura 33 y 34), por lo que se

asume que la orientacion de estas estructuras geomorfoldgicas es la misma que la del set de

diaclasas. Este resultado se discutira mas adelante.

Figura 33. Vista hacia el Sur de las fracturas mayores en la zona Este. En amarillo el set 1, verde el set 2,
en rojo el set 3, en gris el set 4 y en morado el set 5. Tomado de Pairoa (2018).

Figura 34. Vista hacia el Sur de las fracturas mayores en la zona Este. Se muestra en morado el set 5.
Modificado de Pairoa (2018).
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En la Tabla 1 se resumen los principales sets de diaclasas obtenidos por Pairoa (2018). Ademas, se
confecciond un diagrama de polos y roseta para estos datos estructurales (Figura 35). Se encontrd
que la direccion predominante en las diaclasas es NW-SE en la zona de estudio, coincidente con la

direccion de las estructuras geomorfoldgicas encontradas.

Tabla 1. Sets de diaclasas principales del area de estudio obtenidas por Pairoa (2018) mediante un modelo

de fotogrametria tridimensional del valle del rio Volcan.

SET AZIMUT/BUZAMIENTO  FUENTE
1 (AMARILLO) 193°/34° Pairoa (2018)
2 (VERDE) 150°/12° Pairoa (2018)
3 (ROJO) 297°/51° Pairoa (2018)
4 (GRIS) 134°/78 Pairoa (2018)
5 (MORADO) 118°/61° Pairoa (2018)
DIACLASAS 0 DIACLASAS 0

330 330

Figura 35. Diagrama de polos y roseta para los sets de diaclasas principales del darea de estudio.
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5.3 ESTRUCTURAS GEOMORFOLOGICAS

Las estructuras geomorfologicas reconocidas corresponden principalmente a escarpes,
contraescarpes y trincheras, distribuidas en la zona baja y media de la ladera de estudio. Se realizara
la descripcion de las estructuras en el orden numérico asignados en la Figura 32. Esta descripcion
corresponde a observaciones de la geometria de las estructuras, largo en planta (medido en Google

Earth) y alto de estas relativo al punto mas bajo de la estructura, como se ilustra en la Figura 36.

Se describirdn ademas dos fallas encontradas en el area de estudio en conjunto con sus expresiones

geomorfoldgicas correspondientes.

Escarpe

]

/

Trinchera
Contraescarpe Y
‘ ) 4
L Y
.
R <
LS %

Figura 36. Esquema de ladera con estructuras geomorfologicas tipicas encontradas en la zona de estudio.
Se muestran las dimensiones de las estructuras, largo y alto para contraescarpes y escarpes. Trincheras
solo tienen largo.
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5.3.1 ESTRUCTURA GEOMORFOLOGICA (1)

En la Figura 37 se muestra un afloramiento perteneciente a la Formacion Lo Valdés (Kilv), ubicado
en el sector occidental de la zona de estudio ((1) en Figura 32). Esta estructura corresponde a una

superficie que mantea hacia la ladera y cuenta con un alto de 10m y largo 32m aproximadamente.

Dada la geometria de esta estructura se interpreta como un contraescarpe, con rumbo y manteo en
azimut/buzamiento de 112°/60°. Se destaca la presencia de un deposito de travertino sobre el

afloramiento (Figura 39). Se infiere que esta estructura condujo los fluidos que formaron este

deposito.

Figura 37. Fotografia tomada hacia el SE en el sitio donde se encuentra la estructura geomorfologica (1)
(Ver Figura 22 para ubicacion).
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Figura 38. Interpretacion de fotografia tomada hacia el SE en las cercanias de la estructura
geomorfologica (1). Se observa el alto angulo de este, su rumbo y manteo (Azimut/buzamiento: 112°/60°).

Depdésito de
travertino

Figura 39. (Izquierda) Fotografia hacia el Sur del afloramiento donde se encuentra la estructura
geomorfologica (1). (Derecha) Interpretacion del afloramiento de la estructura (1). Se observa en linea
discontinua blanca la estructura geomorfologica y en linea negra discontinua el deposito de travertino que
cubre el afloramiento.
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5.3.2 ESTRUCTURAS GEOMORFOLOGICAS (2) Y (3)

En la Figura 37 se muestra una fotografia tomada en direccion Este (F en Figura 22) donde se
pueden observar una serie de estructuras geomorfologicas, la primera de derecha a izquierda
corresponde a una depresion topografica marcada con linea negra continua en la Figura 41. A la
izquierda de esta depresion se puede observar una superficie irregular que mantea hacia la
pendiente y culmina en la depresion. A estas dos estructuras se les asign6 el nimero (2) y se infiere
que corresponden a una trinchera o canal y contraescarpe respectivamente. Se debe notar que la
ladera se encuentra muy poco fracturada hacia la derecha (Sur) de la depresion, mientras que ladera

abajo (Norte) se observa que el macizo rocoso esta altamente fracturado.

Mas hacia la izquierda se encuentran también dos fracturas de tension de alto dngulo, se infiere que
estas fracturas son formadas producto de la expansion del macizo rocoso debido a esfuerzos

tensionales ligados al movimiento de la ladera.

Dos estructuras geomorfoldgicas adicionales se observan a la izquierda de las fracturas de tension,
las cuales fueron asignadas al numero (3) (Figura 41). Primero se observa una gran depresion con
desnivel de 80mts aproximadamente, y luego se encuentra una superficie irregular de alto angulo
que mantea hacia la ladera. La zona deprimida se interpreta como una trinchera, debido a que posee
un ancho de aproximadamente 20m, mientras que las superficies manteando hacia la pendiente se

interpretan como contraescarpes.
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Figura 40. Fotografia panoramica tomada hacia el Este desde el punto F de la Figura 22.

Figura 41. Interpretacion de la fotografia de la Figura 40. Se pueden observar las estructuras
geomorfologicas (2) y (3). Se destaca en linea blanca discontinua los contraescarpes y en linea negra
discontinua las trincheras asociadas. En linea amarilla discontinua se observan fracturas de tension.
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5.3.3 ESTRUCTURAS GEOMORFOLOGICAS (4)

En la Figura 42 se muestran la estructura 4 ubicada en la parte central de la ladera (Punto E, Figura
22). Se observan dos estructuras asociadas, primero de izquierda a derecha una superficie de alto
angulo que mantea hacia la ladera. Esta estructura se interpreta como un contraescarpe. Adyacente
a este se encuentra una depresion de gran tamafio en forma de cufia. Hacia la derecha se encuentra

una superficie que mantea subvertical a favor de la pendiente. Esta estructura se interpreta como

un escarpe secundario, posiblemente ligado a colapso gravitacional.

Figura 42. Fotografia panoramica tomada hacia el Este, donde se puede observar la presencia de dos
estructuras geomorfologicas, la estructura de la izquierda corresponde a una superficie que mantea opuesta
a la pendiente y corresponde a un contraescarpe. La superficie de la derecha mantea a favor de la pendiente
y corresponde a un escarpe. El cuadro de contorno negro indica la zona interpretada en la Figura 43. La
ubicacion de este lugar es “E” en la Figura 22.

El contraescarpe encontrado se prolonga cortando al escarpe opuesto (Figura 43), por lo que esta
estructura es la principal en esta parte del afloramiento. Ademas, se infiere por medio de
fotointerpretacion que esta estructura se prolonga en profundidad a través de una falla normal de
alto angulo como se ilustra esquematicamente en la Figura 43. El contraescarpe podria ser generado

producto del desplazamiento de la falla.
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Figura 43. Fotografia que ilustra la zona mas baja del canal formado entre el contraescarpe (CS) y el
escarpe (S), también se puede ver que el plano del contraescarpe continua en profundidad.

5.3.4 ESTRUCTURA GEOMORFOLOGICA (5)

Esta estructura fue observada cerca de los pies de la ladera (E en Figura 22). Se le asigno el nimero
(5) (Figura 44) y corresponde a una falla normal cuyo rumbo y manteo en azimut/buzamiento es
de 92°/71°. En este lugar se observo ademas brecha de falla y planos de falla a partir de los cuales

se obtuvo la orientacion de la falla.

La expresion geomorfoldgica de esta falla viene dada por la presencia de superficies irregulares
que mantean hacia la pendiente, las cuales fueron reconocidas como contraescarpes. Posiblemente
corresponden a un contraescarpe mayor, el cual ha sido erosionado, generando diferentes
superficies con geometria y orientacion similar. El tamafio del contraescarpe se estim6 en 300m de

largo y 150m de alto.
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Contraescarpe (4)

Contraescarpe (5)
A/B:92°/71°

Figura 44. (Izquierda) Fotografia hacia el SE de la zona inferior de la ladera (B en Figura 22). (Derecha) Interpretacion fotografia izquierda, se observan
en linea discontinua blanca las estructuras geomorfologicas de esta zona de la ladera. Poligono de contorno negro discontinuo muestra un deposito
coluvial asociado a la estructura (5). Cuadro rojo (a) muestra la ubicacion de la Figura 45, y el cuadro rojo (b) muestra la ubicacion de la Figura 48
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Falla Normal (5)
A/B:92°/71° fsf

o

| Contraescarpes (5)

Figura 45. (Izquierda) Fotografia tomada hacia el Este de la estructura (5). Se observan escarpes con
manteo opuesto a la ladera. (Derecha) Interpretacion de la fotografia izquierda donde se muestra en linea
blanca continua la traza aproximada de la falla encontrada. Esta falla normal tiene orientacion A/B:
95°/71°. Linea blanca discontinua ilustra las superficies de los contraescarpes. Cuadro negro representa

la ubicacion de la Figura 43.

En un plano de falla observado se encontro estrias de fallay “escalones de falla” o steps. De acuerdo

con los criterios de Petit (1987) (Figura 43), la cinematica de esta falla es de tipo normal (Figura

44),

Riedel Shears

"RO"-Type (top]the fault surface is totally
composed of R and R' surfaces. There are no P
surfaces or an average surface of the fault plane.
Fault surface has a serrated profile. Not very
common.

"RM"-Type (middle]the main fault surface is
completely striated. R shears dip gently (5-15°)
into the wall rock; R'shears are much less

The tip at the intersection of R and the
main fault plane commonly breaks off, leaving an
unstriated step.

Lunate fractures (bottonfshears commonly
have concave curvature toward the fault plane,
resulting in "half moon” shaped cavities or
depressions in the fault surface.

Striated P-Surfaces

These features were first described by Petit (1987). The fault plane is only partially striated, and
the striations only appear on the up-flow sides of asperities.

"PT"-Type (top & middlejplanar, non-striated
surfaces dip gently into the wall rock. Petit (1987)
calls these "T" surfaces because of lack of
evidence for shear, but they commonly form at
angles more appropriate for R shears. Striated P
surfaces face the direction in which that block
moved. Steep steps developed locally at
intersection between P and T. P surfaces may be
relatively closely spaced (top) or much farther apart
(middle).

"PO"-Type (bottom]T surfaces are missing
entirely. Striated P surfaces face in direction of
movement of the block in which they occur. Lee
side of asperities are unstriated.

Figura 46. Indicadores de sentido de cizalle para fallas de comportamiento fragil. El bloque faltante
superior se mueve hacia la derecha en todos los diagramas. Modificado de Allmendinger (1989).

59




ALLEWEATHE
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Figura 47. Detalle del plano de falla de la estructura (5). Cuadros negros indican las zonas con indicadores
de cizalle.
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5.3.5 ESTRUCTURA GEOMORFOLOGICA (6)

Esta estructura se encuentra en la parte inferior de la ladera, cercano al sitio conocido como “placa
verde” (Cuadro rojo (b) en Figura 41). Se observé un escarpe de al menos 1,5m, cuya superficie

mantea hacia la ladera.

Se pudo observar que este escarpe esta asociado a una falla normal con rumbo y manteo
azimut/buzamiento de 111°/65° (Figura 45). Dentro del plano de falla principal se pudo identificar
crecimiento de minerales (slickenfibers) con rumbo en azimut de 115° (Figura 46). Ademas, se
reconocié fracturamiento secundario asociado a planos de cizalle (Riedel Shears), estas
caracteristicas permiten definir la cinematica de la falla como normal. Por otro lado, se destaca que

la topografia es més alta en el bloque colgante, por lo que geomorfologicamente también se infiere

una cinematica normal para esta estructura.

Figura 48. Fotografia tomada en direccion Este, mostrando la falla normal (6). En la Figura 46 se observa
una fotografia del plano de falla mostrando las fibras de recristalizacion.
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Figura 49. (Arriba) Fotografia del plano de falla que muestra el crecimiento de minerales en el plano.
(Abajo) Fotografia del plano de falla que muestra fracturamiento secundario de bajo angulo (Riedel
shears).

62



5.3.6 ESTRUCTURAS GEOMORFOLOGICAS SECTOR ORIENTAL

En el sector Este de la zona de estudio, a I Km de Puente Colina fue posible reconocer estructuras
geomorfoldgicas en la ladera norte del Cerro Catedral. Se observa que estas estructuras tienen
rumbo NW-SE y mantean con alto angulo hacia la ladera. El conjunto de estructuras forma un

arreglo paralelo entre si, cortando la topografia en angulo oblicuo a esta.

Se infiere que este conjunto de estructuras es formado por fallas normales, del mismo modo que

las estructuras (5) y (6).

Figura 50. Fotografia tomada hacia el Oeste, donde se muestran las estructuras geomorfologicas del sector
oriental de la zona de estudio, cerca del Puente Colina. Se observa el fuerte manteo contra la pendiente de
las estructuras. Flechas blancas indican las superficies de los contraescarpes (CS: Contraescarpe).

En la Tabla 2 se resume la informacién estructural medida e inferida de las estructuras presentes
en la ladera de estudio, se descartan las estructuras sin informacion estructural. Ademas, se incluye
el largo, alto y tipos de estructuras observadas, las cuales fueron obtenidas en terreno y por medio
de Google Earth.

En la Tabla 3 se muestran las separaciones entre las estructuras consecutivas presentes en la ladera
de estudio. Esta separacion fue medida en Google Earth por lo cual representa una cantidad
aproximada y aparente (no corregida por el manteo real) de la separacion real entre los planos de

las superficies geomorfologicas.
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Tabla 2. Informacion estructural y geométrica de las estructuras geomorfologicas numeradas de la zona

de estudio.

Estructura

)
2

€))

“

S))

(6)
(M
@®)
€)
(10)

(1)

A/B

112°/60°

92°71°

111°/65°

118°/61°%**

118°/61°%**

118°/61°%**

118°/61°%**

118°/61°%**

Fuente A/B

Este trabajo

Este trabajo

Este trabajo

Pairoa (2018)
Pairoa (2018)
Pairoa (2018)
Pairoa (2018)

Pairoa (2018)

Tipos
-Contraescarpe™
-Contraescarpe™
-Trinchera
-Contraescarpe™
-Trinchera
-Contraescarpes™
-Escarpe

-Falla Normal*
-Contraescarpes
-Falla Normal*
Contraescarpes™**
Contraescarpes™**
Contraescarpes™**
Contraescarpes™**

Contraescarpes™**

Largo

32m

581m

607m

374m

300m

190m

490m

493m

234m

394m

388m

Alto

10m

80m

150m

100m

10m

* Representa la estructura medida ** Estructura inferida por fotointerpretacion *** Dato inferido

Tabla 3. Distancia aproximada entre estructuras consecutivas. No corregida por el manteo real.



ESTRUCTURAS DISTANCIA ENTRE

ESTRUCTURAS (APARENTE)
@yQ) 228m
Ay® 416m
@Dy o) 334m
3y (6) 139m
(7 y@®) 324m
®y©® 216m
9y (10) 126m
(10) y (11) 128m

5.4 CAIDA DE ROCA SECTOR “PLACA VERDE”

El dia 21 de junio de 2019 se registr6 una caida de rocas desde el sector conocido como “placa
verde”, este sector forma parte de un afloramiento de la Formacion Lo Valdés (Kilv). La fuente del
material removido se localiz6 en la zona donde se encuentra la estructura geomorfologica (5) y (6)
(Figura 34), aproximadamente a 300m sobre el suelo, abarcando un area aproximada de 100m? de

bloques colgantes.
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Figura 51. Fotografia tomada hacia el SE donde se muestra el sector de placa verde. Se observan las
estructuras geomorfologicas y ademds en linea continua negra se muestran las trazas de fracturas
dominantes del sector. La linea blanca segmentada indica la probable zona desde donde cayeron los
bloques de roca. El deposito de la caida se encuentra al pie de la ladera delimitado por el poligono con
linea negra segmentada. Algunos bloques alcanzaron y/o atravesaron la ruta G-25 como se ve en la Figura
52.

66



Esta caida de rocas generd bloques de tamaio centimétrico a métrico que alcanzaron y
obstaculizaron el camino vehicular adyacente (Figura 52). El origen de este evento se estima que
estuvo relacionado a las bajas temperaturas registradas en los dias previos y posterior alza térmica,

generando procesos de hielo-deshielo en un periodo breve de tiempo.

NE

Figura 52. Fotografia Tomada hacia el NE donde se puede apreciar algunos bloques de gran tamario
debido a la caida de rocas que se produjo en la ladera derecha.
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6 DISCUSIONES

6.1 GEOMETRIA DEL VALLE Y LADERA DE ESTUDIO

El valle del rio Volcan al ser de origen glaciar tiene sus flancos con una pendiente muy alta, esto
predispone inicialmente la ladera a un desequilibrio de esfuerzos posterior al retroceso de los
glaciares. Este efecto ha sido catalogado como el principal mecanismo de origen de las
deformaciones gravitacionales profundas en zonas afectadas por glaciares (Agliardi et al., 2001;
Panek & Klimes, 2016).

Ambrosi & Crosta (2011) mediante modelaciéon numérica destacan que, en laderas de valles
glaciares afectadas por planos de anisotropia persistentes se pueden generar grandes remociones
en masa, gatilladas por la desestabilizacion de la ladera al comenzar el retroceso glaciar. Estos
mismos autores muestran que en laderas con similares caracteristicas geométricas a la estudiada en
este trabajo, se generan mayores desplazamientos en la zona media de la ladera (Figura 53), lo que
se puede correlacionar con el mayor tamafio de las estructuras geomorfologicas (2), (3), (7) y (8)

en la ladera de estudio (Tabla 1).

Figura 53. (a) Modelo utilizado por Ambrosi & Crosta (2011) para calcular los desplazamientos en laderas
afectadas por deformacion gravitacional profunda de laderas. (b) Imagen satelital de la zona de estudio,
poligono blanco indica ladera de estudio. (c) Modelo esquemdatico de ladera con plano de anisotropia
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paralelo al valle principal y con manteo fuerte hacia la ladera, tomado de Ambrosi & Crosta (2011). (d)
Distribucion de desplazamiento total computado (en m) en ladera lineal con pendiente de 28°. Tomado de
Ambrosi & Crosta (2011).

El sector occidental de la ladera de estudio tiene una geometria asimétrica al observar un perfil NE-
SW (Figura 54). La altitud hacia el sur del Cerro Valdés y la de los valles que bordean este cordon
montafioso es mayor que la del valle del rio Volcan. De acuerdo con Barth (2013) el colapso
gravitacional en esta situacion es favorecido hacia el lado valle de menor altitud, en este caso hacia

el valle del rio Volcan.

401500 402200 402900 403600 404300 405000 405700 407100

406400 407800

6257200
6257200

6256500

6255800

6255100

625?400

6255100 6255800 6256500

6254400

2 A/ “H
© 402200 402900 403600 404300 407808
3000m— - — - — -t m e
A A
2750mp - — - — - m e — i -
2500mf- - — - —-— - — - — - — - — - — A
2250mf - —m e e =
2000m -~ = - e .
T T T T T

Figura 54. (Arriba) Imagen satelital de Google Earth de la ladera de estudio, donde se marca la traza del
perfil A-A". (Abajo) Perfil de elevacion A-A' donde se observa la asimetria de esta seccion de la ladera.
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6.2 MAPEO E IDENTIFICACION DE ESTRUCTURAS

El mapeo realizado pudo evidenciar la ocurrencia de un gran nimero de estructuras
geomorfologicas que no se encontraban descritas en la literatura previa. Se destaca que hay
concentracion de estructuras en el sector mas occidental de la ladera de estudio como también en
el sector mas oriental, mientras que en el sector intermedio no fue posible identificar estructuras en
imagenes satelitales o fotografias del area. Esto podria indicar que la ladera estd experimentando

fendomenos de deformacion en sectores limitados por la presencia de estas estructuras.

De la Tabla 1 se reconoce que las estructuras de la zona media-superior poseen largos mayores,
alcanzando hasta los 600m de largo, y alturas de hasta 100m aproximadamente, mientras que en la
zona inferior las estructuras tienen largos y altos considerablemente menores. Este hecho podria
tener relacion con el desarrollo de las estructuras. Barth (2013) destaca que las estructuras
geomorfologicas con mayor largo y alto son aquellas mas antiguas y que han tenido mas desarrollo
en el tiempo, formando superficies continuas de rotura. De este modo las estructuras de la zona
media-superior serian las primeras que se habrian formado, y posteriormente se habrian

desarrollado nuevas estructuras hacia el pie de la ladera.

De acuerdo con los resultados obtenidos, en la zona inferior de la ladera se reconocieron dos fallas
normales de vergencia SW que estarian acomodando la deformacion en esta parte de la ladera. De
este modo se sugiere que las restantes estructuras geomorfologicas encontradas también estarian
relacionadas a superficies de fallamiento normal, posiblemente tratindose de la continuacién en

profundidad de las superficies geomorfoldgicas como contraescarpes (Figura 55).

Varios autores destacan que es comun interpretar erroneamente el origen de fallas relacionadas a
tectonica o relacionadas a gravedad. En este sentido se sugiere que las estructuras descritas en la
zona de estudio corresponden a fallas gravitacionales, por los siguientes criterios descritos por

McCalpin (1999):

e Fallas gravitacionales comunmente forman arreglos o enjambres, mientras que las fallas
tectonicas comunmente se encuentran aisladas.

e Fallas gravitacionales suelen tener formas arqueadas y ser discontinuas, mientras que las
tectonicas suelen ser rectas y continuas en el rumbo.

e Fallas gravitacionales usualmente tienen menor extension y ocurren a escala de

afloramientos
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contraesca rpes

Fallas normales

Figura 55. Esquema de laderas afectadas por sackungen. Se muestran las fallas normales y las estructuras
geomorfologicas asociadas (contraescarpes).

6.3 CLASIFICACION Y ORIGEN DE LA DEFORMACION

De acuerdo con la informacién obtenida en este trabajo, la deformacion presente en la ladera
noroeste del Cerro Valdés corresponde a una deformacion gravitacional profunda de laderas
(DSGSD), donde las fallas normales encontradas sugieren que se trata de una deformacion de tipo
sackungen (Figura 55). Este proceso estaria acomodando el reajuste gravitacional de la ladera de
estudio, provocando un hundimiento de esta por medio de las estructuras mencionadas (Figura 55).
Otra caracteristica notoria en la ladera de estudio es la ausencia de una superficie de ruptura
definida, que de acuerdo con Hungr et al., 2014, es una caracteristica de las deformaciones de

ladera.
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Figura 56. Fotografia de la ladera de estudio, tomada hacia el Este. Se destacan con simbolo blanco las
fallas normales observadas y en rojo las fallas normales inferidas.

Varios modelos se han propuesto para el desarrollo de las deformaciones gravitacionales de ladera.
Entre las causas predominantes se encuentra la relajacion de laderas en valles glaciares, luego del
retroceso de las masas glaciares (Agliardi et al., 2001). Otra causa ampliamente aceptada es la
carga dindmica generada durante terremotos, la cual puede iniciar (Jibson et al., 2004), o acelerar

(Moro et al., 2007) el desarrollo de deformaciones gravitacionales (Panek & Klimes, 2016).

En la zona de estudio no es posible definir una causa concreta para la deformacion de la ladera
noroeste del Cerro Valdés, aunque se sugiere que esta ligada a la deglaciacion del valle y también
a eventos sismicos corticales. Este tltimo factor ha sido correlacionado estadisticamente con la
distribucion de deslizamientos en la Alta Cordillera (Antinao & Gosse, 2009), por lo que, si existe
una relacion entre esta deformacion y sismicidad cortical, seria una posible fuente de informacion

paleosismolodgica en la zona de estudio.
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6.4 RELACION CON ACUIFERO

En el afloramiento de la estructura (1) (Figura 26) se pudo reconocer travertino sobre capas de la
Formacion Lo Valdés (Figura 17), por lo que esta estructura probablemente estuvo conectada a una

fuente de fluidos termales que formo este deposito.

En la localidad de Bafios Morales, a dos kilémetros de este punto se encuentra una fuente termal
que contiene travertinos, debido a esto se infiere que la fuente de estos fluidos es la misma para
ambos puntos. Ademas, el deposito de travertino en Bafios Morales estd controlado por la
permeabilidad secundaria generada en el acuifero, ligada a fallas y estructuras que transportan los

fluidos en profundidad y luego permiten que afloren en superficie (Pincetti, 2016).

Todo lo anterior sugiere que al menos la estructura geomorfoldgica (1) se prolonga en profundidad,
y que podria haber una influencia de las estructuras mayores (Fallas) en la formacion de las

estructuras geomorfologicas presentes en la zona de estudio.
6.5 MECANISMOS Y MODELO

Varios mecanismos han sido propuestos para la formacion de sackungen. Beck (1968) propuso un
origen gravitacional para las estructuras formadas en este tipo de deformacion de ladera, causado
por el reajuste de esfuerzos en los valles después del retroceso de glaciares. Para el caso de estudio
se propone un mecanismo controlado por fallas normales de origen gravitacional. Sin embargo, no

se descarta que otros mecanismos estén actuando en el drea o que sea una combinacion de estos.

La localizacion de las estructuras y su orientacion esta posiblemente controlada por los planos de
debilidad como sets de diaclasas. Otros trabajos (Jahn, 1964; Tabor, 1971, Agliardi et al., 2009b)
proponen este mismo control debido a que el rumbo de las estructuras geomorfoldgicas es
aproximadamente NW-SE y los sets de diaclasas principales también tienen un rumbo que sigue
esta misma direccién, como se muestra en la Figura 57. Ademas, se destaca la existencia de dos
sets de diaclasas de alto angulo (Figura 57), lo cual de acuerdo con Ambrosi & Crosta (2011) es

un factor de gran importancia en la generacion de deformaciones gravitacionales.
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Figura 57. (Izquierda) Diagrama de polos mostrando las estructuras geomorfologicas medidas (rojo) y los
sets de diaclasas principales del area de estudio (azul). (Derecha) Diagrama de roseta para estructuras
geomorfologicas (rojo) y sets de diaclasas principales del area de estudio (azul).

Cuatro modelos esquematicos son presentados para la ladera de estudio, localizados
especificamente en la direccion del perfil A-A de la Figura 54. Estos modelos presentan 3
variaciones, la primera es la orientacion de la continuacion en profundidad de la estructura (2),
interpretada en este trabajo como contraescarpe. Sin embargo, no fue posible inferir un sentido para
la estructura que controla el desarrollo de este contraescarpe. Debido a esto se consideran ambas
orientaciones de esta estructura para el andlisis. La segunda variacion es la deformacion en
profundad, donde en un primer caso se asume que la continuacioén de las estructuras culmina en
una zona de deformacion continua, y para el otro caso se asume que las estructuras se conectan en

profundidad con una superficie definida de deslizamiento.
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Figura 58. Modelos esquematicos de deformacion en la ladera de estudio con zona continua de
deformacion, (a) fallas normales migran en profundidad hacia una zona de deformacion continua. (b) fallas
normales migran en profundidad hacia una zona de deformacion continua, con estructura (2) sintética a la
ladera.

En los modelos de la Figura 58, no se observa una diferencia notable entre la geometria de la
deformacion, debido a que los movimientos son acomodados en una amplia zona de deformacion
lenta y continua. Estos modelos podrian explicar la ausencia de una superficie definida de ruptura,
o bien podrian corresponder a una etapa mas temprana de la deformacion, sin formacion de
superficies de deslizamiento en profundidad. Por otro lado, en los modelos de la Figura 59, donde
la estructura (2) cambia de direccion de buzamiento se genera un cambio en la geometria de la
superficie de deslizamiento. Cuando la estructura (2) es antitética a la ladera, la superficie de
deslizamiento inferida en profundidad se extiende mas atrds de la cresta (ridge), este modelo se
asemeja al propuesto por Beck (1968) para crestas simétricas, en el cual las estructuras se prolongan
por planos en profundidad simétricos y antitéticos a cada ladera (Figura 60). Este modelo podria

corroborarse si se encontrara evidencia de la superficie de deformacion en la parte Sur de la cresta.

Cuando la estructura (2) es sintética a la ladera, la superficie de deslizamiento en profundidad
comenzaria posiblemente bajo esta estructura, este tipo de modelo es similar al propuesto por Barth

(2013) para el espolon Martyr, el cual corresponde a una cresta (ridge) asimétrico.

En cuanto a la extension de esta superficie inferida se piensa de acuerdo con la literatura (e.g.,
Agliardi et al., 2001; Bachmann et al., 2009; Barth, 2013), que se extiende paralela a la ladera y
luego se torna horizontal cerca de la zona mas baja del valle del rio Volcan. Es posible que la
superficie no se encuentre desarrollada completamente. Bachmann et al., 2009 destaca que la
formacion de esta superficie es un proceso continuo que se inicia bajo superficie, y se propaga

hacia el valle.
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Finalmente se infiere que el modelo (b) de la Figura 5, se ajusta mejor a las caracteristicas de este

sector de la ladera, donde tiene un perfil asimétrico en direccion N-S. Dado que no se observa gran

fracturamiento al sur de la cresta (Figura 54), se descarta el modelo (a) de la Figura 59. Se debe

corroborar esta hipotesis con modelamiento numérico o con métodos de estudio de subsuperficie

(e.g. Métodos geofisicos, estratigraficos).
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Figura 59. Modelos esquemdticos de deformacion con superficie profunda de deslizamiento. (a) Modelo
con estructura (2) antitética a la ladera. La superficie profunda de deformacion se extiende mas atras del
ridge y se extiende hacia el valle (b) Modelo con estructura (2) sintética a la ladera. En este caso la
superficie profunda de deformacion comienza desde la estructura (2) y se extiende hacia el valle.
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Figura 60. (a) Modelo propuesto para Beck (1968) para sackungen en ridge simétrico. (b) Modelo
propuesto por Barth (2013) para sackungen en ridge asimétrico. Tomado de Barth (2013).
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6.6 LIMITACIONES

Una de las grandes limitaciones en este trabajo es la dificultad para acceder directamente a los
lugares de afloramiento de las estructuras, ya que la mayoria se encuentran a gran altura y terrenos
de dificil acceso. El uso de un dron facilitaria en gran medida la obtencion de fotografias en las

zonas de gran altura para una mejor caracterizacion de las estructuras geomorfologicas.

No fue posible establecer una edad para las estructuras geomorfoldgicas encontradas, en este caso
se podrian obtener dataciones directas mediante isdtopos cosmogénicos e indirectas mediante
datacion de Ci4 en material acumulado en las trincheras o cufias coluviales adyacentes a las

estructuras.

La medicion de la tasa de desplazamiento de la ladera no fue posible estimar, debido a que este
tipo de fendmenos se mueven muy lento. Estas mediciones deben ser realizadas en largos periodos
de tiempo y por medio de LiDAR o InSAR, para obtener resultados precisos. Sin esta informacion
no es posible evaluar el estado de esta deformacion, la cual podria encontrarse en movimiento

continuo, episodico o bien estabilizado.

Finalmente, no fue posible corroborar la existencia de una zona continua de deformacion en
profundidad o de una superficie profunda de deslizamiento. La realizacion de un pozo o sondaje al
pie de la ladera podria mostrar la estratigrafia del relleno y posiblemente sugerir el mecanismo de

movimiento de la ladera en profundidad.

6.7 PELIGRO GEOLOGICO

Autores como Korup (2005b) muestra una serie de eventos en los Alpes Australes donde sackungen
y DSGSD en general, fueron descritos como fendémenos previos a una remocion en masa acelerada
o catastrofica. De forma similar, Kaneda (2017) sugiere que los procesos de deformacion
gravitacional profunda de ladera (DSGSD) y los deslizamientos no son fendmenos distintos, sino

mas bien los (DSGSD) evolucionan en grandes deslizamientos (Figura 59).
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Figura 61. Modelo de desarrollo de un DSGSD que culmina en un deslizamiento. Expresiones no estan a
escala y se exageran para mejor visualizacion. Tomado de Kaneda (2017).

De acuerdo con Barth (2013), los factores clave que pueden indicar que un sackungen es potencial
fuente de una remocion en masa son (1) el largo de las estructuras y el grado de segmentacion de
estas (mientras mas largas y menos segmentadas implica una superficie mas continua de
deslizamiento en profundidad), (2) la cantidad de desplazamiento en la estructura (mientras mas
desplazamiento puede indicar una superficie friccional de rotura mas débil y desarrollada), (3)
presencia de macizo rocoso con dafio tectdonico en la base de la ladera, (4) presencia de
protuberancias o laderas empinadas bajo las estructuras geomorfoldgicas, y (5) grado de asimetria
de la distribucion de las estructuras. Crestas asimétricas (i.e., aquellas donde la elevacion del valle
en un lado de la cresta es menor que el otro lado y asi tienen potenciales gravitatorios asimétricos)
y deformacion sackungen en la ladera de menor potencial pueden estar propensos a roturas
profundas ya que no estdn compensados en el otro lado de la cresta, como en crestas simétricas

(Figura 60).

De este modo se sugiere que la deformacion gravitacional profunda de tipo sackungen que afecta
la zona de estudio es un potencial peligro geoldgico que eventualmente podria generar el colapso
del macizo, generando remociones en masa de gran tamafio que podrian afectar a localidades como

Lo Valdés y Banos Morales.
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Es necesario realizar mas estudios para confirmar que esta deformacion gravitacional profunda
(sackungen) esta activa y ademas es necesario evaluar el porcentaje de la ladera que esta siendo
deformada. Los sackungen y DSGSD en general, al ser procesos con tasas de movimiento muy
bajas, deben ser monitoreados constantemente para observar las variaciones y/o aceleraciones que

pueda experimentar.
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7 CONCLUSIONES Y RECOMENDACIONES

Los fendmenos de deformacion gravitacional profunda de laderas han sido ampliamente estudiados
en los ultimos 50 afios, sin embargo, solo en las tltimas décadas ha sido posible investigar con mas
detalle las caracteristicas de estos procesos, gracias a mediciones de GPS y sensores remotos de
alta resolucién que pueden medir desplazamientos milimétricos en los macizos rocosos. Esta es
una oportunidad para realizar investigaciones especificas en este tipo de deformaciones que,

probablemente se encuentra presente en gran parte de la Cordillera de los Andes.

De los resultados obtenidos se puede destacar y concluir que el sector mas occidental de la cara
Noroeste del Cerro Valdés estd sujeta a una deformacion gravitacional profunda de ladera
(DSGSD), de tipo sackungen, evidenciada por estructuras geomorfoldgicas como escarpes,
contraescarpes, y trincheras, ademas de la carencia de una superficie definida de rotura y fallas

normales gravitacionales antitéticas a la ladera.

Debido a la complejidad y multiples factores involucrados en los procesos investigados se concluye
que deben realizarse estudios mas completos del fendmeno que abarquen mediciones de tasas de
desplazamiento mediante LIDAR o InSAR en periodos anuales de tiempo, ademas de estudios que
permitan datar las edades de las estructuras geomorfoldgicas, por ejemplo, mediante el uso de

is6topos cosmogénicos que permitirian constrefiir la edad de exposicion aérea de los escarpes.

Por otro lado, se recomienda realizar estudios estratigraficos en la zona cercana a las fallas que
permitan evaluar la actividad de las estructuras y determinar si han estado sujetas a movimientos
continuos en el tiempo (de reptacion), episodios de movimientos discretos en forma de pulsos, o
bien una combinacidn de estos dos tipos de movimientos. Estos estudios podrian contribuir en la
caracterizacion del modo de movimiento de la ladera, y para evaluar una eventual relaciéon con

sismicidad.

Para dilucidar el origen de las estructuras se recomienda modelar numéricamente la ladera y evaluar
la respuesta al efecto de liberacion de esfuerzos al comenzar la deglaciacion y ademds considerar

otro escenario donde sismicidad cortical sea el efecto principal de deformacion.

Por ultimo, se recomienda realizar una evaluacion del peligro geologico debido a que, como es
destacado por autores como Barth (2013) y Moretti et al., 2016, las deformaciones gravitacionales

profundas como sackungen son fuentes precursoras de remociones en masa catastroficas.
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