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RESUMEN 

En las últimas dos décadas, el desarrollo y densificación de instrumentos sísmicos de 

alta precisión a nivel mundial han permitido entender que la energía sísmica puede 

liberarse en diversas escalas temporales a través de complejos procesos de ruptura 

conocidos como terremotos. Dependiendo de su duración, los terremotos se clasifican 

como ordinarios (T.O.) o lentos (T.L.). Los T.O. se caracterizan por rupturas repentinas, 

duraciones máximas de hasta un par de minutos y la emisión de ondas sísmicas de alta 

frecuencia. Por otro lado, los T.L. corresponden a rupturas graduales que pueden 

prolongarse desde varias decenas de minutos hasta años, produciendo ondas sísmicas 

de baja frecuencia y pequeña amplitud, difíciles de detectar. En la actualidad, se ha 

logrado identificar en diversos ambientes tectónicos una amplia variedad de 

manifestaciones de tipo sísmicas y geodésicas asociadas a T.L. Debido a la relación 

espacial y temporal observada con los T.O. de gran magnitud, el estudio de los T.L. se 

ha convertido en uno de los tópicos más importantes de la sismología a nivel mundial. 

En esta investigación, nos centramos en la búsqueda, caracterización y localización de 

señales sísmicas lentas a lo largo del margen chileno, utilizando datos recopilados por 

redes sísmicas desplegadas en la región de Atacama, frente a las costas de Pichilemu, 

sobre el punto triple chileno y a lo largo de la porción centro-sur del sistema de fallas 

Liquiñe-Ofqui. El análisis de los datos permitió detectar la ocurrencia de señales sísmicas 

lentas en todas las redes analizadas. En particular, tremores superficiales de origen 

tectónico fueron detectados frente a las costas de Pichilemu y sobre el punto triple 

chileno, mientras que, terremotos repetitivos fueron identificados en el sistema de fallas 

Liquiñe-Ofqui, en la región de Atacama y sobre el punto triple chileno. 

Las observaciones realizadas muestran que las señales sísmicas lentas chilenas se 

desarrollan tanto en la parte superficial como profunda del contacto. Sus características 

son similares a las observadas en otras zonas del mundo y la presencia de fluidos es un 

factor de primer orden para su generación. Además, rasgos geomorfológicos que facilitan 

el movimiento de fluidos o alteren las propiedades friccionantes de los materiales (ej: 

subducción de ridge, montes submarinos, etc) también juegan un papel crucial en la 

generación de estas señales.   
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1 Introducción 

La actividad sísmica a lo largo del margen chileno está controlada principalmente por la 

subducción de la placa de Nazca bajo la placa Sudamericana a una razón de 6.8 cm/año 

(Vigny et al., 2009). Esta alta tasa de convergencia es la responsable de que la 

subducción chilena sea uno de los entornos tectónicos más activos sísmicamente a nivel 

mundial. Grandes y destructivos terremotos de tipo interplaca (Mw >8.0) azotan a las 

costas chilenas en promedio una vez cada 10 años (Ruiz & Madariaga, 2018). En la última 

década, tres grandes terremotos han ocurrido en el margen chileno: Maule 2010 Mw 8.8 

(Moreno et al., 2010), Iquique 2014 Mw 8.1 (Ruiz et al., 2014) e Illapel 2015 Mw 8.3 

(Tilmann et al., 2016). La densificación de redes sísmicas multiparamétricas a lo largo del 

territorio nacional, compuestas por estaciones GPS y sismómetros-acelerómetros, ha 

permitido observar que en ocasiones algunos de estos grandes terremotos son 

precedidos por un complejo proceso de nucleación. 

El terremoto de Iquique Mw 8.1 ocurrido el año 2014, es un ejemplo claro de lo señalado 

anteriormente. Este evento tuvo un largo de ruptura de ~150 km aproximadamente y 

rompió una zona que no era afectada por un gran terremoto desde el año 1877 (Métois 

et al., 2016). El uso de estaciones GPS desplegadas en las costas chilenas permitió 

observar que el terremoto de Iquique fue precedido por un deslizamiento lento, el cual 

comenzó ocho meses antes del evento principal (Socquet et al., 2017) y tuvo su mayor 

expresión 14 días antes de dicho evento (Ruiz et al., 2014). 

En la Figura 1-1b se presentan los deslizamientos registrados por algunas estaciones 

GPS cercanas a la zona de ruptura del terremoto de Iquique. En dicha figura, se observa 

que a partir del día 16 de marzo del año 2014, la estación Pisagua (PSGA) inicia un 

deslizamiento hacia el oeste con una tendencia similar a la que generaría en dicha 

estación un terremoto ordinario. La particularidad de esta señal es que evidencia un 

deslizamiento total para la estación PSGA cercano a los 15 mm en un periodo de 14 días. 

Esta observación anómala, corresponde al primer registro de un deslizamiento lento en 

el territorio nacional (Ruiz et al., 2014). Este fenómeno, recibe el apellido de lento, debido 

a que la señal registrada se desarrolla en un tiempo considerablemente mayor en 

comparación con un terremoto ordinario de similar magnitud. 



2 

 

Figura 1-1: Terremoto de Iquique 2014 Mw 8.1. (a) Distribución de deslizamiento de la ruptura 

principal, epicentros asociados a la sismicidad precursora (círculos amarillos) y replicas (círculos 

blancos). Con cuadrados verdes se representan las estaciones GPS, mientras que, con triángulos 

azules se indican estaciones sísmicas. (b) Señales geodésicas registradas por estaciones GPS. (c) 

Distribución temporal de la sismicidad precursora y réplicas del terremoto de Iquique y (d) zoom 

periodo comprendido entre 13 de marzo y el 01 de abril del 2014, con estrellas rojas se presentan 

los terremotos repetitivos. Modificado de Kato & Nakagawa (2014) y Ruiz et al. (2014). 

La señal geodésica lenta observada durante el terremoto de Iquique estuvo acompañada 

por un aumento y migración de la sismicidad precursora además de la presencia de 

enjambres y terremotos repetitivos (Figura 1-1c y Figura 1-1d), estos últimos 

interpretados como rupturas repetitivas dentro de una falla (Kato & Nakagawa, 2014). Las 
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manifestaciones sísmicas y geodésicas detalladas anteriormente dan cuenta de que el 

terremoto de Iquique fue precedido por la ocurrencia de un terremoto lento, el cual estresó 

la zona donde el 16 del marzo del 2014 rompe el precursor principal Mw 6.7 para 

finalmente gatillar el 01 de abril el evento principal (Ruiz et al., 2014; Socquet et al., 2017). 

Señales lentas o también denominados terremotos lentos (T.L.), por su duración en 

comparación a terremotos ordinarios de similar magnitud, han sido observadas en 

distintas etapas del ciclo sísmico (Brodsky & Mori, 2007). En particular, deslizamientos 

lentos han sido identificados previo a la ruptura principal de grandes terremotos: Tohoku-

Oki 2011 Mw 9.0 (Kato et al., 2012), Papanoa 2014 Mw 7.3 (Radiguet et al., 2016) y 

Valparaíso 2017 Mw 6.9 (Ruiz et al., 2017). Debido a la relación espacial y temporal 

observada con los terremotos ordinarios de gran magnitud (Obara & Kato, 2016), el 

estudio de los terremotos lentos se ha convertido en uno de los tópicos más importantes 

de la sismología a nivel mundial (Nishikawa et al., 2023). 

En las últimas dos décadas, se han observado manifestaciones sísmicas y geodésicas 

lentas en múltiples ambientes tectónicos, incluyendo zonas de subducción ubicadas 

alrededor del Cinturón de Fuego del Pacífico. Ejemplos notables de estas 

manifestaciones se encuentran en Japón (Nishikawa et al., 2023), Cascadia (Dragert et 

al., 2001), Costa Rica (Walter et al., 2013), México (Rousset et al., 2017), Chile (Gallego 

et al., 2013), Nueva Zelanda (Romanet & Ide, 2019), y Alaska (Rousset et al., 2019). 

Además, estas manifestaciones también se han detectado en fallas transformantes como 

San Andreas (Nadeau & Dolenc, 2005) y en zonas de colisión entre continentes, como la 

cordillera central de Taiwán (Peng & Chao, 2008). 

A pesar de que Chile experimenta una de las tasas de actividad sísmica más altas del 

mundo, manifestaciones asociadas a T.L. a lo largo del país han sido escasamente 

estudiadas. En esta investigación, nos enfocamos en la detección, caracterización y 

localización de señales sísmicas lentas a lo largo del margen chileno. Para ello, 

empleamos datos recopilados por redes sísmicas desplegadas en el fondo del mar (OBS) 

y sismómetros de banda ancha instalados en tierra. 
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1.1 Hipótesis de Trabajo 

En el margen de subducción chileno ocurren distintas manifestaciones sísmicas 

asociadas a terremotos lentos cuya distribución y características están influenciada por 

la geología, estructura tectónica y las condiciones locales a lo largo del margen. 

 

1.2 Objetivo General 

Buscar, localizar y caracterizar señales sísmicas lentas y ordinarias-lentas a lo largo del 

margen chileno, utilizando para ello estaciones sísmicas desplegadas en el fondo del mar 

(OBS) y en tierra (estaciones banda ancha y acelerómetros). 

 

1.3 Objetivos Específicos 

• Desarrollar e implementar metodologías computacionales para el procesamiento 

de grandes volúmenes de datos y detección de señales sísmicas ordinarias y 

lentas. 

• Caracterizar las propiedades dinámicas y espacio-temporales de las señales 

lentas identificadas, incluyendo su tamaño, profundidad, frecuencia y patrones de 

ocurrencia. 

• Investigar la relación entre las manifestaciones de terremotos lentos, la sismicidad 

ordinaria y la actividad tectónica a lo largo del margen chileno. 
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2 Terremotos Lentos 

Hasta hace unos pocos años se pensaba que las fallas podían liberar el estrés acumulado 

a partir de un deslizamiento continuo asísmico (sin emisión de ondas sísmicas) o a través 

de una ruptura instantánea (terremotos ordinarios). El despliegue y densificación de redes 

sismológicas compuestas por estaciones GPS y sismómetros-acelerómetros 

desplegados tanto en tierra como en el fondo marino, han permitido comprender que el 

deslizamiento de una falla es mucho más complejo, abarcando un amplio rango de 

escalas temporales y espaciales.  

Cuando el deslizamiento en una falla es lo suficientemente rápido, las fuerzas dinámicas 

predominan y ondas sísmicas de alta frecuencia son emanadas. La energía generada 

por este proceso es suficiente para vencer las fuerzas friccionales que mantienen a la 

falla bloqueada (Brodsky & Mori, 2007), generando como resultado un gran deslizamiento 

en un corto periodo de tiempo. Este proceso es lo que conocemos como ruptura dinámica 

o terremoto ordinario. 

Mientras la ocurrencia de terremotos ordinarios se relaciona con velocidades de 

deslizamiento que oscilan generalmente entre 10-4 y 1 m/s (Bürgmann, 2018) y 

duraciones totales que varían entre un par de segundos hasta un par de minutos 

dependiendo de la magnitud del terremoto, las fallas también son capaces de liberar la 

energía almacenada de forma gradual y lenta, en eventos denominados terremotos 

lentos, los cuales pueden durar desde decenas de minutos hasta un par de años (Obara, 

2020). 

Debido a su baja velocidad de ruptura, los terremotos lentos no son capaces de alcanzar 

las condiciones dinámicas para producir ondas sísmicas de alta frecuencia, por el 

contrario, son procesos tan lentos, que generan ondas sísmicas ricas en contenidos de 

baja frecuencia y de pequeña amplitud, las que generalmente son muy difíciles de 

observar en sismogramas (Peng & Gomberg, 2010). A pesar de lo anterior, y gracias al 

desarrollo de instrumentos sismológicos de alta sensibilidad, en los últimos años ha sido 

posible identificar una rica variedad de manifestaciones sísmicas y geodésicas asociadas 

con la ocurrencia de terremotos lentos. 
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A continuación, se presenta un resumen de las señales sísmicas y geodésicas lentas 

identificadas hasta la fecha, junto con sus principales características. 

 

2.1 Tipos de Terremotos Lentos 

Existen diferentes manifestaciones (señales) asociadas con la ocurrencia de terremotos 

lentos, las cuales pueden ser divididas según su duración y forma de observación en 

señales sísmicas o geodésicas. Ambas señales reciben el apellido de “lento” debido a 

que su duración es superior a la de un terremoto ordinario de similar magnitud. En este 

sentido, es importante destacar que todas las características asociadas a los terremotos 

lentos se basan en una comparación respecto de las propiedades de terremotos 

ordinarios. A continuación, se describen las principales características de cada una de 

las manifestaciones lentas. 

 

2.1.1 Señales Sísmicas 

Las señales sísmicas lentas se caracterizan por duraciones que varían desde unos 

segundos hasta un par de minutos, y pueden ser observadas a partir de la traza sísmica 

registrada por estaciones sismológicas desplegadas tanto en tierra como en el fondo 

marino. Hasta la fecha, tres señales lentas de tipo sísmica han sido identificadas en 

distintos ambientes tectónicos. Las señales sísmicas detectables a partir de sismómetros 

de alta sensibilidad corresponden a terremotos de baja frecuencia o low-frequecy 

earthquakes (LFE), terremotos de muy baja frecuencia o very low frequency earthquakes 

(VLFE) y tremores no-volcánicos o non-volcanic tremor (NVT). A continuación, se 

describen las señales sísmicas lentas. 

 

2.1.1.1 Terremotos de Baja Frecuencia (LFE) 

Los terremotos de baja frecuencia fueron detectados por primera vez en la fosa de Nankai 

en Japón a 30-40 km de profundidad (Katsumata & Kamaya, 2003; Nishide et al., 2000). 
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Los analistas de la agencia meteorológica de Japón (JMA) descubrieron eventos de baja 

amplitud, que no poseían un arribo claro de la onda P, pero sí de la onda S. Estos eventos, 

parecidos al “ruido sísmico”, mostraban arribos consistentes en distintas estaciones 

sísmicas, pero su contenido de frecuencia era claramente inferior al de terremotos 

ordinarios de similar magnitud, por lo que recibieron el nombre de terremotos de baja 

frecuencia o Low Frequency Earthquakes (LFE) (Beroza & Ide, 2011).  

Los LFE corresponden a una de las manifestaciones sísmicas de terremotos lentos, 

poseen magnitudes aproximadas de Mw 1.5, duración de la fuente ~0.3 s, un contenido 

de frecuencia predominante entre 1-10 Hz (Obara, 2020) y son generados a partir de 

fallas por cortes (Ide et al., 2007). En la Figura 2-1b se ilustra la traza generada por un 

LFE.  

 

2.1.1.2 Tremores No-Volcánicos (NVT) 

Los tremores no-volcánicos o tremores de origen tectónico (NVT) fueron descubiertos, al 

igual que los LFE, en la zona de subducción de Nankai (Obara, 2002). Los NVT son 

señales débiles, no impulsivas, de baja amplitud y persistentes en el tiempo, con 

duraciones de decenas de segundos. El contenido de frecuencia predominante de los 

NVT es de 1 a 10 [Hz]. En la Figura 2-1b se presenta un sismograma característico de 

un NVT. Al igual que los LFE, los NVT fueron descubierto en la parte profunda del 

contacto interplaca (30-40 km) bajo la zona donde ocurren los grandes terremotos en 

Japón.  

Dos familias de NVT han sido detectadas hasta el momento. La primera familia se localiza 

bajo la zona sismogénica, donde se generan deformaciones por corte asociadas al 

contacto entre placas, mientras que, la segunda familia se relaciona a deformaciones 

producidas en el prisma de acreción (Obana & Kodaira, 2009; Obara, 2020), razón por la 

cual reciben el nombre de NVT superficiales. Para ambas familias, se ha identificado que 

su actividad puede ser gatillada por el paso de ondas superficiales generadas por 

terremotos lejanos (Chao et al., 2019; Wallace et al., 2017), así como también, por 

cambios en el nivel de las mareas (Rubinstein et al., 2008), siendo los NVT superficiales 
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los más sensibles a estos cambios de esfuerzo. Lo anterior, sustenta la idea de que los 

NVT se producen en fallas lo suficientemente estresadas para que pequeñas variaciones 

de esfuerzos generen su ruptura (Gallego et al., 2013). 

Utilizando técnicas de correlaciones cruzadas, diversos autores han mostrados que los 

NVT corresponden a enjambres de LFE (Shelly et al., 2006, 2007; Tang et al., 2010).  

 

2.1.1.3 Terremotos de Muy Baja Frecuencia (VLFE) 

Los terremotos de muy baja frecuencia o very low-frequency earthquakes (VLFE) fueron 

descubiertos en la zona superficial de la subducción de Nankai, Japón (Ishihara, 2003). 

Estas señales sísmicas están caracterizadas por un contenido de energía rico en bajas 

frecuencias, con periodos en torno 10-100 [s], magnitudes que varían entre Mw 3-4, y un 

escaso o nulo contenido de alta frecuencia (Nishikawa et al., 2023; Obara & Ito, 2005). 

Los mecanismos focales estimados para los VLFE son consistentes con fallas por corte 

producidos por el contacto entre placas (Obara, 2020). En la Figura 2-1c se presenta un 

sismograma asociado a la ocurrencia de un VLFE. 

Al igual que los NVT, se han identificado dos familias de VLFE. La primera familia 

detectada en la parte profunda del contacto entre placas, bajo la zona donde se producen 

los grandes terremotos interplaca, mientras que, la segunda familia se identifica en el 

prisma de acreción, producto de la deformación de este último (Obara & Ito, 2005).  

Diversos autores han mostrado que los VLFE ocurren simultáneamente con los NVT y 

LFE, evidenciando una correlación temporal y espacial entre las distintas manifestaciones 

sísmicas lentas (Y. Ito et al., 2007; Masuda et al., 2020). 

 

2.1.2 Señales Geodésicas 

Los deslizamientos lentos o slow slip event (SSE) corresponden a deslizamientos 

transientes a lo largo de un plano de falla, lo suficientemente lento como para no generar 

ondas sísmicas, por lo tanto, pueden ser observados solo a través de señales geodésicas 
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(Obara, 2002). En general, estos eventos involucran deslizamiento que varían desde 

unos pocos milímetros hasta decenas de centímetros en periodos de tiempos que oscilan 

entre días a años (Wallace, 2020). Los SSEs fueron descubiertos en la zona de 

subducción de Cascadia el año 2001, utilizando para ello, redes regionales de GPS 

(Dragert et al., 2001). Hasta la fecha, dos señales lentas de tipo geodésicas han sido 

identificadas, las cuales, pueden ser clasificadas según su duración en deslizamientos 

de corta duración o short-term SSEs (STSSE) y deslizamientos lentos de larga duración 

o long-term SSEs (LTSSE). Deslizamientos lentos han sido observados en distintos 

ambientes tectónicos, siendo las zonas de subducción los entornos donde se han 

identificado una mayor cantidad de estas señales. A continuación, se presenta una breve 

descripción de cada señal. 

 

2.1.2.1 Deslizamientos Lentos de Corta Duración (STSSE) 

Los SSEs de corta duración o short term slow slip event (STSSE) corresponden a 

deslizamientos por corte que pueden durar desde unos pocos días hasta un mes 

(Nishikawa et al., 2023) y han sido identificado tanto en la parte superficial del contacto 

interplaca (Perez-Silva et al., 2022; Wallace, 2020), así como también, en la zona 

profunda del contacto entre placa, bajo la zona sismogénica (Khoshmanesh et al., 2020; 

Wallace & Eberhart-Phillips, 2013). Los deslizamientos reportados para los STSSE varían 

desde milímetros hasta un par de centímetros con magnitudes de momento generalmente 

menores a Mw 7.0 (Nishikawa et al., 2023). En la Figura 2-1e se presenta la deformación 

generada por un STSSE y registrada por un inclinómetro.  

 

2.1.2.2 Deslizamientos Lentos de Larga Duración (LTSSE) 

Los SSEs de larga duración o long term slow slip event (LTSSE) corresponden a 

deslizamientos lentos con duraciones que varían desde un par de meses hasta un par de 

años (Obara, 2020). Estos eventos han sido identificados tanto en la parte superficial del 

contacto interplaca (Yokota & Ishikawa, 2020), así como también, bajo la zona 

sismogénica (Hirose & Obara, 2005). Las magnitudes reportadas para estos eventos 
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varían entre Mw 6.5-7.5 con deslizamientos en torno a decenas de centímetros (Nishikawa 

et al., 2023). En la Figura 2-1f se presenta la deformación generada por un LTSSE y 

registrada por un instrumento geodésico. 

 

Figura 2-1: Familia de terremotos lentos. Manifestaciones sísmicas (a), (b) y (c) y geodésicas (e) y 

(f) asociada a la ocurrencia de terremotos lentos. Registros sísmicos de (a) terremoto de baja 

frecuencia (LFE), (b) tremor tectónico (NVT) y (c) terremoto de muy baja frecuencia (VLFE). Señales 

geodésicas asociadas a (e) deslizamiento lento de corta duración (STSSE) y (f) deslizamiento lento 

de larga duración. (SLSSE). (d) Señal sísmica y (g) geodésica asociada a un terremoto ordinario. 

Modificado de Nishikawa et al. (2023) y Peng & Gomberg (2010). 
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2.1.3 Señales Sísmicas Ordinarias Asociadas a Deslizamientos Lentos 

Diversos autores han mostrado que en ocasiones los deslizamientos lentos están 

involucrados en procesos de cargas asísmicas que gatillan la ocurrencia de sismicidad 

ordinaria en forma de enjambres sísmicos o sismicidad repetitiva. A continuación, se 

describen las manifestaciones ordinarias gatilladas por la ocurrencia de deslizamientos 

lentos. 

 

2.1.3.1 Terremotos Repetitivos 

Los terremotos repetitivos, corresponden a eventos sísmicos que poseen una ubicación 

y geometría idéntica pero que ocurren en diferentes periodos de tiempo (Uchida & 

Bürgmann, 2019). Estos eventos son causados por un parche sísmico que acumula y 

libera esfuerzos, en una zona asísmica o de creeping, de forma repetitiva (Uchida, 2019). 

Debido a que estos eventos corresponden a rupturas repetitivas, la manera de 

identificarlos se basa en comparar la similitud de formas de ondas o a través de la co-

locación de áreas de ruptura. En la Figura 2-2 se ilustran los sismogramas y áreas de 

rupturas generadas por un terremoto repetitivo que ocurre en distintos periodos de tiempo 

durante 15 años. 
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Figura 2-2: Ejemplo de terremoto repetitivo. (a) Ubicación de la fuente, (b) deslizamiento acumulado 

y (c) forma de ondas generadas por un terremoto repetitivo ocurrido en la zona noreste de Japón. 

Modificado de Uchida (2019). 

El mecanismo capaz de generar estas rupturas repetitivas correspondería a un 

deslizamiento lento que es capaz de cargar el parche sísmico hasta generar su falla. Por 

lo tanto, el deslizamiento sísmico acumulado por la ocurrencia de terremotos repetitivos 

está relacionado con el deslizamiento generado de forma asísmica (deslizamiento lento), 

ver Figura 2-3. 
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Figura 2-3: Modelo esquemático para la ocurrencia de terremotos repetitivos. Los terremotos 

repetitivos ocurren en parches sísmicos que son estresados por un movimiento asísmico. El 

deslizamiento acumulado por la ruptura repetitiva de estos eventos está relacionado con el 

deslizamiento generado de forma asísmica. Modificado de Uchida (2019). 

 

2.1.3.2 Enjambres Sísmicos 

Los enjambres sísmicos se definen como aquellos episodios donde la tasa de sismicidad 

en un área específica aumenta por sobre la actividad sísmica normal sin la presencia 

clara de un evento principal (Hill, 1977). En la Figura 2-4 se presenta la evolución 

temporal de un enjambre sísmico ocurrido en Vanuatu (Holtkamp & Brudzinski, 2011). 
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Figura 2-4: Ejemplo de enjambre sísmico. (a) Distribución en planta del enjambre sísmico ocurrido 

en Vanatau en 1980. (b) Magnitud de los eventos según el tiempo de ocurrencia considerando un 

periodo de tres semanas. (c) Evolución temporal de la magnitud de eventos ocurridos en el área de 

estudio mostrado en (a) considerando una ventana temporal de 15 años. Líneas verticales indican 

la ventana temporal analizada en (b). Círculos de colores indican los eventos ocurridos según la 

barra temporal mostrada en (b). Modificado de Holtkamp & Brudzinski (2011). 
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La ocurrencia de enjambres sísmicos está asociado a procesos asísmicos transientes, 

tales como, migración de fluidos y episodios de deslizamientos lentos a lo largo de las 

fallas (Nishikawa et al., 2021). Por un lado, la migración de fluidos puede incrementar la 

presión de poros y reducir de esta manera el esfuerzo efectivo normal y la resistencia al 

corte de las fallas, facilitando de esta manera la ruptura y generación de terremotos 

(Yamashita, 1998). Por otro lado, un deslizamiento lento puede gatillar cambios de 

esfuerzos capaces de cargar la zona hasta su falla y con ello generar actividad tipo 

enjambre (Fukuda, 2018). 

 

2.2 Distribución de Terremotos Lentos en Profundidad 

La manera en que desliza una falla varía en profundidad según las propiedades 

friccionales de los materiales que la componen. Estas propiedades presentan un 

comportamiento complejo y dependiente de las condiciones de presión, temperatura, 

presencia de fluido, sedimentos, rugosidad, minerales y tipos de rocas presentes en el 

ambiente tectónico donde se ubica la falla (Lay et al., 2012; Lay & Bilek, 2007). 

Adicionalmente, las propiedades friccionales pueden variar según las condiciones 

dinámicas que se desarrollen durante la ruptura, las que incluyen el tiempo de 

deslizamiento, velocidad de ruptura y deslizamiento total.  

Si la resistencia por fricción durante la ruptura disminuye más rápido que la tensión, el 

deslizamiento puede producirse en forma repentina con caídas de tensión asociadas, 

proceso conocido como terremoto ordinario. La zona que muestra este comportamiento 

friccional, conocido como, velocity-weakening, y es capaz de generar terremotos 

ordinarios se denomina zona sismogénica. Por otro lado, si la resistencia en la falla no 

disminuye con el deslizamiento se producirá un deslizamiento estable. Este 

comportamiento friccional es conocido como velocity-strengthening.  

Aunque los terremotos no se originan fuera de la zona sismogénica, se ha observado que 

la propagación de la ruptura sísmica se extiende a los regímenes friccionales de 

deslizamiento estable ubicados tanto hacia arriba como abajo de dicha zona. La 

propiedad de fricción de estas regiones de la falla que pueden propagar la ruptura sísmica 
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pero no nuclearla se conoce como estabilidad condicional, mientras que, la zona que 

alberga dichos materiales se denomina zona de transición. 

La variación en profundidad de las propiedades friccionales determina la forma en que 

una falla es capaz de romper y las características físicas que tendrá el proceso de ruptura. 

En la Figura 2-5 se presenta un esquema con la variación en profundidad de las 

propiedades friccionales en un ambiente tectónico de subducción. 

 

Figura 2-5: Representación esquemática de la variación en profundidad de las propiedades 

friccionales. Las profundidades son referenciales. Modificado de Audet & Kim (2016) y Peacock et 

al. (2011). 
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se desarrollan comportamientos condicionalmente estables. En ambas zonas la 

presencia de fluidos facilita el deslizamiento lento a través de presiones de poros casi 

litostáticas que reducen la tensión normal efectiva y permiten que se produzca el 

deslizamiento en condiciones que, de otro modo, serían friccionalmente estables (Audet 

& Kim, 2016). En el caso de la zona superficial, la deshidratación de los sedimentos y 

minerales subductados forman parte de las fuentes aportantes de fluidos (Tonegawa et 

al., 2022), mientras que, para la zona profunda, la presencia de estratos saturados de 

baja velocidad sobre la placa subductante y reacciones metamórficas de deshidratación 

son las principales fuentes de fluido (Behr & Bürgmann, 2021; Wallace, 2020). En la 

Figura 2-6 se presenta un esquema con la distribución en profundidad de las distintas 

manifestaciones asociadas a terremotos lentos. 

 

Figura 2-6: Esquema con la variación en profundidad de las distintas manifestaciones asociadas a 

terremotos lentos y propiedades friccionales en un ambiente tectónico de subducción. Señales 

sísmicas: tremores tectónicos (NVT), terremotos de baja frecuencia (LFE), terremotos de muy baja 

frecuencia (VLFE). Señales geodésicas: deslizamientos lentos de corta duración (STSSE) y 

deslizamientos lentos de larga duración (LTSSE). 
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2.3 Relación entre Terremotos Lentos 

Las observaciones desarrolladas permiten señalar que diferentes manifestaciones lentas 

ocurren simultáneamente, tanto temporal como espacialmente, lo que sugiere que son 

generadas por una fuente común (Kaneko et al., 2018).  

La primera relación establecida entre la familia de terremotos lentos corresponde a la 

observada entre los tremores tectónicos y los deslizamientos lentos de corta duración en 

Cascadia (Rogers & Dragert, 2003). En dicha zona, se observó que episodios de tremores 

tectónicos ocurrían solo cuando se desarrollaba un deslizamiento lento, mientras que, en 

el periodo intersísmico, la actividad de tremores era menor o nula (ver Figura 2-7). 

Además de la correlación temporal se determinó que ambas señales provenían de una 

fuente común, ubicada en la parte profunda del contacto interplaca. La correlación 

temporal y espacial observada entre ambas manifestaciones generó que los autores 

denominaran a este fenómeno como “Episodic Tremor and Slip” o ETS. Actualmente, 

ETS profundos han sido reportados en Japón (Obara et al., 2004), México (Brudzinski et 

al., 2016) y Alaska (Rousset et al., 2019). 

 

Figura 2-7: Comparación entre deslizamiento y actividad de tremores en el área de Victoria, Canadá. 

Modificado de Rogers & Dragert (2003). 
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El despliegue de instrumentación sísmuca sobre el fondo del mar (ocean bottom 

seismometer, OBS) ha permitido identificar episodios de tremores tectónicos y 

deslizamiento lentos también en la zona superficial del contacto entre placa. ETS 

superficiales han sido observados en Japón (Y. Ito et al., 2015), México (Plata-Martínez 

et al., 2021), Costa Rica (Walter et al., 2013) y Nueva Zelanda (Todd et al., 2018). 

Por otro lado, Shelly et al. (2006) demostraron que los LFE se generan en el contacto 

entre placas, en la misma zona donde ocurren los tremores tectónicos. Además de tener 

una fuente común, los LFE ocurren casi exclusivamente durante episodios de tremores. 

Al comparar la similitud de ambas señales sísmicas, fue posible concluir que los tremores 

tectónicos corresponden a enjambres de LFE (Brown et al., 2008; Shelly et al., 2007). 

Posteriormente, utilizando una red densa de sismómetros de alta sensibilidad, Ito et al., 

(2007) mostraron que los terremotos de muy baja frecuencia (VLFE) ocurren y migran 

con los tremores tectónicos y los deslizamientos lentos en la zona profunda del contacto 

entre placas.  

Las correlaciones temporales y espaciales observadas entre los distintos tipos de señales 

lentas han permitido entender que todas corresponden a diferentes manifestaciones de 

un deslizamiento lento por corte (Ide et al., 2007; Masuda et al., 2020). Por ejemplo, al 

filtrar en los rangos de frecuencia adecuados, es posible observar todas señales sísmicas 

lentas (NVT, LFE y VLFE) en un solo sismograma. Además, durante los periodos en los 

que ocurren estas manifestaciones sísmicas lentas, se puede detectar la presencia de un 

deslizamiento lento (ver Figura 2-8). 
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Figura 2-8: Actividad ETS en Shikoku, Japón. (a) Distribución espacio-tiempo de tremores 

tectónicos y (b) distribución en planta de (a). (c) Registros de inclinómetros asociados al ETS. (d) 

Zoom al registro sísmico de un tremor presentado en (e) y filtrado entre 2-8 [Hz] (arriba) y 0.02-0.05 

[Hz] (abajo). (f) Zoom al registro sísmico presentado en (d). Modificado de Beroza & Ide (2011) 

Debido a que las distintas manifestaciones poseen una fuente común de generación, 

algunos autores han propuesto nombrar al conjunto de estas señales como “broadband 

slow earthquakes” (Ide & Yabe, 2019; Kaneko et al., 2018; Masuda et al., 2020), 

argumentando que cada señal representa la observación del terremoto lento en un 

contenido de frecuencia particular. A pesar de lo anterior, es posible que un terremoto 
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lento genere deslizamientos pobres en algún contenido de frecuencia, y que, por ello, 

alguna de las manifestaciones no pueda ser observada, como es el caso de la ocurrencia 

de VLFE sin tremores tectónico (Hutchison & Ghosh, 2016; Y. Ito et al., 2007). 

La visión unificada de los terremotos lentos ha permitido comprender que las 

manifestaciones sísmicas lentas corresponderían a pequeñas rupturas generadas por 

parches sísmicos embebidos en un medio con comportamiento friccional del tipo 

condicionalmente estable. Este tipo de comportamiento, observado sobre y bajo la zona 

sísmogenica, es favorecida por la presencia de fluidos provenientes de sedimentos no-

consolidados, estratos de baja velocidad, reacciones metamórficas, deshidratación de 

minerales, entre otras. En la Figura 2-9 se presenta un modelo esquemático con la 

distribución en profundidad de los terremotos lentos en una zona de subducción. 

 

Figura 2-9: Modelo esquemático con la distribución de deslizamientos asísmicos y sísmicos en una 

zona de subducción. Modificado de Behr & Bürgmann (2021) y Lay et al. (2012). 
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2.4 Propiedades y Modelos Físicos de Terremotos Lentos 

Los terremotos lentos, al igual que los ordinarios, se producen a partir de fallas por cortes. 

La diferencia principal entre ambos procesos guarda relación con la duración de la ruptura 

y la energía sísmica emanada en dicho proceso. 

El estudio de terremotos ordinarios ha permitido comprender que existe una relación 

proporcional entre el momento sísmico o energía liberada durante la ruptura y el cubo de 

su duración (M0∝T3) (Aki, 1967, 1972), tal como se muestra con línea roja en la Figura 

2-10. Lo anterior, conocido como ley de escalamiento, permite comprender a los 

terremotos ordinarios como un proceso que escala en tamaño según el cubo de su 

duración. 

Por otro lado, caracterizando los parámetros de la fuente de distintas manifestaciones 

lentas, Ide et al. (2007a) proponen una relación lineal entre el momento sísmico y la 

duración de los terremotos lentos (M0∝T), la cual se expresa con línea azul en la Figura 

2-10. 
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Figura 2-10: Ley de escalamiento para terremotos lentos y ordinarios. Símbolos azules y magenta 

representan terremotos lentos ocurridos en zonas como Japón, Cascadia, México, Nueva Zelanda 

y Costa Rica. Para más detalle revisar Nishikawa et al. (2023). Modificado de Ide (2014) y Nishikawa 

et al. (2023). 

Adicionalmente, las observaciones desarrolladas en distintos ambientes tectónicos 

permiten señalar que el espectro de las señales sísmicas lentas (VLFE, LFE y tremores) 

decaen en la alta frecuencia con 𝑓−1 (Masuda et al., 2020) a diferencia de los terremotos 

ordinarios que lo hacen con 𝑓−2, ver Figura 2-11. Lo anterior, es consistente con una 

relación lineal entre el momento sísmico y la duración de la fuente y por ende una tasa 

de momento 𝑀0
̇ (𝑡) constante (Ide, Beroza, et al., 2007). 
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Figura 2-11: Espectro de la tasa de momento para terremotos lentos. (a) Escalamiento del espectro 

de la tasa de momento para terremotos lentos (línea negra punteada) y terremotos ordinarios (línea 

gris continua). Ejemplo de espectro de la tasa de momento para (b) VLFE y (c) LFE. Modificado de 

Ide & Beroza, et al. (2007). 

La ley de escalamiento propuesta, las características espectrales y la correlación 

temporal-espacial observada permiten comprender a las señales lentas como distintas 

manifestaciones de un proceso físico común. A partir de lo anterior, la diferencia entre las 

señales lentas estaría dada solo por el tamaño final que podría alcanzar la ruptura (Ide, 

et al. 2007a).  
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2.5 Ubicación de Terremotos Lentos a Nivel Mundial 

Desde su descubrimiento en el año 2002 (Obara, 2002), manifestaciones sísmicas y 

geodésicas lentas han sido reportadas en distintas zonas del mundo. Si bien, en las zonas 

de subducción del cinturón del fuego del Pacífico es donde se han observado la mayor 

cantidad y variedad de manifestaciones lentas (Obara, 2020), estas, también han sido 

reportadas en ambientes tectónicos transformantes como las fallas de San Andrés 

(Thomas et al., 2009) y Alpine (Wech et al., 2012), así como también, en zonas de colisión 

entre continentes (Chao et al., 2012). En la Figura 2-12 se presenta un resumen con las 

manifestaciones sísmicas lentas observadas hasta el momento a nivel mundial. 

 

Figura 2-12: Distribución de terremotos lentos a nivel mundial. Nomenclatura utilizada: 

deslizamiento lento (SSE), terremoto de muy baja frecuencia (VLFE), Mega T.: Mega terremotos. 

Tremor incluye la ocurrencia de terremotos de baja frecuencia (LFE). Edad del fondo marino 

obtenido a partir de Müller et al., (2008). Modificado de Obara (2020). 

De la Figura 2-12 es posible observar que los terremotos lentos corresponden a 

fenómenos globales que se desarrollan en diversos ambientes, donde interactúan placas 

tectónicas jóvenes y calientes como la de Filipinas (~15 Ma), así como también, viejas y 

Edad Fondo Oceánico [Ma] (Müller et al. 2008)
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frías como la de Nueva Zelanda (120 Ma) (Ide, 2012). Si bien hasta el momento no se ha 

podido correlacionar la ocurrencia de terremotos lentos con alguna característica 

tectónica en particular (edad de placas, velocidad de placas, presencia de sedimentos, 

etc), es de esperar que la densificación de estaciones a nivel mundial permita esclarecer 

las condiciones necesarias para la generación de estas manifestaciones. 

 

3 Terremotos Lentos en Chile 

3.1 General 

A pesar de ser uno de los entornos tectónicos con mayor actividad sísmica a nivel 

mundial, la ocurrencia de terremotos lentos en el margen chileno ha sido escasamente 

estudiada. La primera señal lenta observada en el margen chileno corresponde a los 

tremores tectónicos que ocurren en la zona sur del país, cercano al punto triple (Gallego 

et al., 2013; Ide, 2012). La densificación de estaciones GPS y sismológicas, posterior a 

la ocurrencia del terremoto del Maule 2010 Mw 8.8, ha permitido detectar señales lentas 

de tipo sísmica y geodésica en otras zonas del margen chileno. A continuación, se 

detallan y describen los tipos de señales lentas identificadas hasta el año 2024 a lo largo 

del margen chileno.  

 

3.2 Señales Geodésicas 

Deslizamientos lentos de corta y larga duración han sido detectados en la zona norte y 

centro del margen chileno. En particular, tres eventos de deslizamiento de corta duración 

y dos de larga duración han sido observados a lo largo del país. Los eventos de corta 

duración corresponden a los detectados previo al terremoto de Iquique 2014 (Ruiz et al., 

2014), fase post-sísmica del terremoto de Illapel 2015 (Tissandier et al., 2023) y 

Valparaíso 2017 (Ruiz et al., 2017). Por otro lado, los deslizamientos lentos de larga 

duración corresponden a los detectados en Copiapó (Klein et al., 2018, 2023) y en Iquique 
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(Socquet et al., 2017), este último observado ocho meses antes del terremoto del 01 de 

abril del 2014 Mw 8.1.  

En algunos casos, estos deslizamientos lentos han sido acompañados de señales 

sísmicas ordinarias, tales como, terremotos repetitivos y sismicidad tipo enjambre. A 

continuación, se entrega una breve descripción de las señales geodésicas lentas 

identificadas a lo largo del margen chileno. 

 

3.2.1 Deslizamientos Lentos de Corta Duración 

3.2.1.1 Terremoto de Iquique 2014 Mw 8.1 

La primera señal geodésica lenta detectada en Chile corresponde al deslizamiento de 

corta duración ocurrido 14 días antes de la ruptura principal del terremoto de Iquique Mw 

8.1 2014 (Ruiz et al., 2014), ver Figura 1-1b. La señal geodésica estuvo asociado a un 

terremoto lento con un área de ruptura que coincide espacialmente con los parches de 

mayor deslizamiento generados por el evento principal y generó un desplazamiento 

máximo de ~1 cm en la estación de Pisagua (Figura 1-1b). El deslizamiento lento tuvo 

una magnitud de Mw 7.0 (Socquet et al., 2017) y estuvo acompañado por un aumento de 

la tasa de sismicidad, la ocurrencia de terremotos repetitivos y actividad tipo swarm (Kato 

et al., 2016). Estas señales precursoras ordinarias estuvieron caracterizadas por un 

proceso de migración que comenzó en la zona somera del contacto entre placas y finalizó 

rodeando la parte superficial de la ruptura principal (Kato & Nakagawa, 2014; Ruiz et al., 

2014), ver Figura 1-1a y Figura 1-1c.  

Utilizando un catalogó de alta resolución, Kato et al. (2016) mostraron que el 

deslizamiento durante la fase precursora del terremoto fue liberado en partes iguales por 

un proceso asísmico (terremotos repetitivos) y sísmico (sismicidad ordinaria). La 

correlación espacial y temporal observada entre la sismicidad precursora y las zonas con 

mayores deslizamientos de tipo asísmicos (ver Figura 3-1) permiten inferir que la fase de 

nucleación del terremoto de Iquique estuvo controlada por un deslizamiento lento de corta 

duración el cual estresó la zona donde finalmente rompe el terremoto principal (Meng et 

al., 2015; Ruiz et al., 2014). 
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Hasta la fecha de publicación de la presente tesis, no se han identificado señales 

sísmicas lentas (tremores tectónicos, LFE o VLFE) asociadas a la ocurrencia del 

terremoto de Iquique. El hecho de no detectar este tipo de señales no implica que 

manifestaciones sísmicas no se hayan desarrollado. En este contexto, es posible que la 

amplitud de estas señales no pueda ser detectada debido a la alta tasa de sismicidad 

observada en la fase precursora o que la señal se encuentre oculta bajo el ruido 

ambiental. 

 

Figura 3-1: Deformación superficial 17 días antes del terremoto de Iquique 2014 MW 8.1. Las flechas 

indican la deformación superficial medida con estaciones GPS ubicadas en las cercanías de la zona 

donde se detectó la actividad precursora. Con círculos azules escalados según magnitud se 

identifican los epicentros de la actividad precursora ocurrida 17 días antes del evento principal. 

Modificado de Kato et al. (2016). 
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3.2.1.2 Terremoto de Valparaíso 2017 Mw 6.9  

El día 24 de abril del año 2017 ocurre frente a Valparaíso, un terremoto tipo interplaca Mw 

6.9, el cual, rompió un área aproximada de 50 km2 a 28 km de profundidad (Ruiz et al., 

2017). Dos días antes del evento principal se detectó el inicio de una fase precursora, 

que estuvo caracterizada por la ocurrencia de un deslizamiento lento de corta duración, 

terremotos repetitivos y un aumento de la sismicidad ordinaria (Caballero et al., 2021; 

Ruiz et al., 2017). Al igual que en el caso del terremoto de Iquique, el deslizamiento lento 

se generó en la misma zona donde posteriormente rompe el evento principal (Ruiz et al., 

2017). 

 

Figura 3-2: Terremoto de Valparaíso 2017 Mw 6.9. (a) Sismicidad detectada entre el 01 de enero y 12 

de mayo del 2017. Triángulos invertidos negros y verde indican la ubicación de estaciones 

multiparamétricas y banda ancha, respectivamente. (b) Serie temporal de GPS asociada a la 
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estación TRPD durante la secuencia sísmica de Valparaíso 2017. (c) Distribución temporal de la 

sismicidad asociada a la fase de nucleación del terremoto de Valparaíso 2017 y sus réplicas. 

Modificado de Ruiz et al. (2017). 

La comparación entre los desplazamientos observados y modelados muestra que solo la 

mitad del desplazamiento total puede ser explicado por la contribución de la sismicidad 

ordinaria precursora (Caballero et al., 2021). Lo anterior sugiere que tanto la actividad 

ordinaria como asísmica observada durante la secuencia de Valparaíso 2017 puede ser 

interpretada como el resultado de un deslizamiento lento que inicio antes del evento 

principal y que se extendió luego de este (Moutote et al., 2023). 

Al igual que en el terremoto de Iquique, durante la secuencia sísmica de Valparaíso 2017 

no se reportó la ocurrencia de ninguna manifestación lenta de tipo sísmica (tremores 

tectónicos, LFE y VLFE). 

 

3.2.1.3 After slip terremoto de Illapel 2015 Mw 8.3 

Utilizando datos GNSS en continuo, Tissandier et al. (2023) estudiaron el deslizamiento 

post-sísmico (afterslip) generado por el terremoto de Illapel Mw 8.3. Durante los dos 

meses posteriores al evento principal, los autores identifican que el afterslip se desarrolla 

en tres zonas, la cuales rodean la ruptura co-sísmica y albergan terremotos repetitivos y 

réplicas (Figura 1-1). Adicionalmente, los autores detectan un deslizamiento asísmico con 

una duración de un par de días, el cual ocurre al sur de la ruptura principal. Este 

deslizamiento lento, se correlaciona espacial y temporalmente con un burst de 

sismicidad. Finalmente, los autores concluyen que las zonas donde se desarrollan los 

deslizamientos post-sísmicos se correlacionan con sectores donde recurrentemente 

ocurrieron enjambres de sismicidad previo al terremoto de Illapel 2015 (Poli et al., 2017). 

Estas zonas estarían caracterizadas por altas presiones de poros y por tener un 

comportamiento asísmico recurrente. 
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Figura 3-3: Comparación entre deslizamiento post-sísmico (líneas continuas grises) y sismicidad 

intersísmica de tipo repetitiva (Poli et al., 2017). Modificado de Tissandier et al. (2023). 

 

3.2.2 Deslizamientos Lentos de Larga Duración 

3.2.2.1 Terremoto de Iquique 2014 Mw 8.1 

Utilizando estaciones GPS y sismómetros desplegados en las cercanías del área de 

ruptura del terremoto de Iquique 2014, Socquet et al. (2017) postulan que la fase 

precursora del evento comenzó ocho meses antes de la ruptura principal.  
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Al analizar 2 años de datos geodésicos y sísmicos, Socquet et al. (2017) detectan que un 

grupo de estaciones GPS comienza a acelerar hacia el oeste, ocho meses antes del 

evento principal, ver Figura 3-4. El deslizamiento detectado (interpretado como lento, ya 

que generó una desviación de 2 mm/year) tuvo una Mw de 6.5 y se localizó en el contacto 

entre placas, rodeando la zona de ruptura del terremoto de Iquique. 

El deslizamiento lento estuvo acompañado de un aumento de la sismicidad, una 

disminución del “b-value” y una reducción del contenido de alta frecuencia de los 

terremotos. Todos estos cambios se interpretan como respuestas ordinarias frente a un 

deslizamiento lento, el cual genera rupturas sísmicas que se vuelven cada vez más 

suaves o lentas y tal vez facilitado por la migración de fluidos (Socquet et al., 2017).  

 

Figura 3-4: Deslizamientos lentos de corta y larga duración previo a la ocurrencia del terremoto de 

Iquique 2014 Mw 8.1. Modificado de Socquet et al. (2017). 

 

3.2.2.2 Atacama  

En el margen chileno, el primer deslizamiento lento profundo de larga duración fue 

observado en la región de Atacama, donde el ridge de Copiapó se encuentra 
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subductando bajo la placa Sudamericana (Klein et al., 2018, 2023). El deslizamiento lento 

ocurrió en la parte profunda de la zona de subducción (40-60 km), tuvo una duración 

aproximada de 18 meses (2014 a 2016) y una magnitud equivalente Mw 6.9 (Klein et al., 

2023). 

Utilizando solo una estación GPS, Klein et al. (2018) observan que deslizamientos 

similares habían ocurrido los años 2005 y 2009, sugiriendo un periodo de recurrencia 

para el evento de aproximadamente 5 años. En la Figura 3-5 se ilustran los periodos de 

tiempos donde se ha identificado la ocurrencia del deslizamiento lento profundo. Basados 

en esta observación, el año 2019 se desplegó en la zona una red densa de estaciones 

GPS, la que permitió detectar la ocurrencia del deslizamiento lento el año 2020 (ver 

Figura 3-6), validando de esta manera la periodicidad de 5 años observada en periodos 

anteriores (Klein et al., 2023). 

 

Figura 3-5: Deslizamiento lento profundo de larga duración en Atacama. (a) Mapa de estaciones GPS 

y sísmicas. (b) Serie de tiempo para el desplazamiento vertical en las estaciones COPO (negro) y 

BN03 (rojo). (b) Serie de tiempo acumulada sin tendencia para lluvia según Valdés-Pineda et al. 

(2018). (c) Cargas acumuladas para la estación COPO. Los periodos identificados como 

deslizamiento lento se destacan con áreas grises. Modificado de Klein et al. (2018). 
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repetitivos y enjambres han sido detectadas en la zona. Estas manifestaciones lentas se 

encuentran limitando la parte superior del área de ruptura generada por el deslizamiento 

lento (Pastén-Araya et al., 2022) y su distribución en profundidad se relaciona con la 

subducción del ridge de Copiapó el cual genera una segmentación de la sismicidad en 
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profundidad. En particular, aquellas zonas donde ocurren manifestaciones lentas 

coinciden con anomalías de baja velocidad de Vp y Vs, indicando la posible presencia de 

fluidos. A pesar de lo anterior, hasta la fecha, no se ha observado una correlación 

temporal entre la ocurrencia del deslizamiento lento y manifestaciones sísmicas del 

mismo tipo. 

 

Figura 3-6: Deslizamiento lento profundo de larga duración en Atacama detectado el año 2020. (a) 

Contexto sismotectónico. (b) Series de tiempos de GPS para las estaciones mostradas en (a) sin 

tendencia y filtradas. Modificado de Klein et al. (2023). 

En la misma zona, Ojeda et al. (2023) estudiaron el enjambre de Copiapó 2006 utilizando 

datos sísmicos y geodésicos. Durante el enjambre los autores detectan la migración de 

sismicidad a lo largo del contacto entre placas, la ocurrencia de potenciales eventos 

repetitivos y un potencial deslizamiento lento, este último observado en solo una estación 

GPS. Los autores proponen que el comportamiento dual (ordinario y lento) de este 

enjambre se debe a la subducción del Ridge de Copiapó, el cual afecta tanto a la interfaz 

entre placas como a la placa superior al inducir interacciones complejas entre procesos 

sísmicos y asísmicos, estos últimos favorecidos por la presencia de fluidos. 
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superficiales se han reportados en la zona centro-sur (Tréhu et al., 2020) y sur (Sáez et 

al., 2019), mientras que, tremores profundos se han observado en la zona norte (Pastén-

Araya et al., 2022) y sur de Chile (Gallego et al., 2013; Ide, 2012).  

A continuación, se presenta un resumen de los tremores tectónicos identificados hasta la 

fecha y se adjuntan los trabajos realizados como primer autor o co-autor. 

 

3.3.1 Tremores Tectónicos 

3.3.1.1 Trabajos Previos 

La primera observación de señales sísmicas lentas realizada en Chile corresponde al 

trabajo desarrollado por Ide (2012), quién utilizando una red temporal de estaciones 

sísmicas, identificó la ocurrencia de tremores tectónicos en las cercanías del punto triple, 

donde las placas de Nazca y Antártica subductan bajo la placa Sudamericana.  

Los tremores tectónicos detectados presentan amplitudes relativamente bajas, con 

duraciones que varían desde horas hasta días y un escaso contenido de alta frecuencia 

(Gallego et al., 2013; Ide, 2012). En la Figura 3-7 se presenta un ejemplo de tremor 

tectónico detectado en el sur de Chile. 

 

Figura 3-7: Ejemplos de tremores tectónicos detectados en el sur de Chile. Modificado de Ide (2012). 

Tiempo [s]
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La distribución hipocentral de los tremores muestra que estos se generan a 

profundidades cercanas a los 30 km en la zona próxima al punto triple, y se empiezan a 

profundizar a medida que se alejan de dicho sector, alcanzando profundidades en torno 

a los ~50 km (Ide, 2012). La ubicación y profundidades estimadas permiten concluir que 

los tremores tectónicos ocurren en el contacto entre las placas de Nazca y Sudamericana. 

 

Figura 3-8: Tremores tectónicos detectados en el sur de Chile. (a) Distribución espacial y (b) 

distribución temporal. Modificado de Ide (2012). 

De acuerdo, con Gallego et al. (2013) dentro de los tremores tectónicos es posible 

distinguir la ocurrencia de LFE, pero estos presentan en ocasiones diferencias de tiempo 

entre la llegada de la onda S y P cercanos a 1 [s]. Lo anterior, no es consistente con la 

localización de los tremores a profundidades mayores a 30 km. Los posibles LFE 

detectados por Gallego et al. (2013), corresponderían a terremotos superficiales que 

ocurren dentro de la placa Sudamericana. 

Una de las principales características de los tremores tectónicos profundos del sur de 

Chile, es que presentan un alto grado de sensibilidad frente a cambios de mareas 

(Gallego et al., 2013) o el paso de ondas superficiales generadas por terremotos lejanos 

(Chao et al., 2019). En la Figura 3-9 se presentan dos ejemplos donde se muestra la 

correlación entre el aumento de esfuerzos debido a cambios de marea o el paso de ondas 

superficiales y la ocurrencia de tremores tectónicos. 

(a) (b)

Profundidad [km]
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Figura 3-9: (a) Correlación entre la ocurrencia de tremores tectónicos (áreas grises) y esfuerzos 

tidales según componente. (b) Ejemplo de tremor tectónico gatillado por el paso de ondas 

superficiales generadas por el terremoto de Sumatra 2009 Mw 9.0. Modificado de Gallego et al. (2013) 

y Chao et al. (2019). 

La sensibilidad detectada entre los tremores tectónicos y pequeñas variaciones de estrés, 

reflejan que estas manifestaciones lentas ocurren en fallas débiles que están muy cerca 

de romper (Rubinstein et al., 2008). Lo anterior, se podría generar si las altas presiones 

de confinamiento son mitigadas por la presencia de agua y presiones de poro casi 

litostáticas (Nishikawa et al., 2023; Rubinstein et al., 2010). 

 

3.3.2 Resumen Señales Sísmicas Lentas en Chile 

Hasta el año 2024, en Chile se han identificado las siguientes manifestaciones lentas y 

ordinarias-lentas: 

• Deslizamientos lentos de larga duración; 

• Deslizamientos lentos de corta duración; 

• Tremores tectónicos; 

• Terremotos de baja frecuencia; 

• Terremotos repetitivos. 

 

A la fecha, los terremotos de muy baja frecuencia (VLFE) corresponden a la única señal 

sísmica lenta no identificada.  

(a) (b) Tremor Tectónico gatillado por el terremoto de Sumatra 2009 Mw 9.0



38 

 

3.3.2.1 Método de Búsqueda Señales Lentas 

Una de las principales tareas desarrolladas durante la presente investigación fue la 

búsqueda de tremores tectónicos a lo largo del margen chileno. La búsqueda se realizó 

en redes sismológicas desplegadas en el fondo del mar, así como también, en tierra.  

El carácter no impulsivo de los tremores tectónicos genera que en ocasiones estos se 

confundan con otros tipos de señales, tales como, frentes de ondas superficiales 

generadas por terremotos lejanos (Romanet & Ide, 2019) u ondas de tipo T-Phases 

(Katakami et al., 2017). Estas últimas, corresponden a ondas de sonido de alta frecuencia 

(2-8 Hz) que se generan por la conversión de las ondas sísmicas P y S al entrar en 

contacto con la interfaz continente-mar (Talandier & Okal, 1998). Al convertirse en ondas 

de sonido, la T-Phase es atrapada por un canal de baja velocidad (SOFAR) que le permite 

viajar grandes distancias con una atenuación despreciable (Thorp, 1965). 

Diversos autores han mostrado las dificultades que presenta el discernir señales 

asociadas a tremores tectónicos respecto de formas de ondas generadas por el paso de 

la T-Phase (Katakami et al., 2017; Obana & Kodaira, 2009; Plata-Martinez et al., 2021). 

Dada esta problemática, el primer trabajo desarrollado durante la investigación fue la 

detección y caracterización de ondas T-Phase generadas por terremotos chilenos y 

detectadas en la isla Juan Fernández. Los trabajos desarrollados respecto de este tema 

son Sáez & Ruiz, (2018) y Carrasco et al., (2019), los cuales se presentan en el Anexo 1 

y 2, respectivamente. Los trabajos mencionados permitieron concluir que la T-Phases 

generadas en el margen chileno presentan un contenido de frecuencia rico entre los 2-

8 [Hz] (similar al tremor tectónico) y que su atenuación al entrar en contacto con el 

continente es muy fuerte, no siendo posible identificar su arribo en estaciones 

sismológicas desplegadas en la costa. 

La segunda parte de la investigación se enfocó en el desarrollo de rutinas 

computacionales para la detección de tremores tectónicos. Las rutinas desarrolladas 

corresponden a una modificación de la metodología temporal propuesta por Ide (2010, 

2012), la cual se basa en estimar el grado de correlación que existe entre las envolventes 
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de las señales registradas en una red sismológica. A continuación, se detalla el 

procedimiento utilizado en todos los trabajos en los que se realizó la búsqueda de 

tremores tectónicos a lo largo de Chile. 

1. Los datos obtenidos se transforman a formato SAC, se verifica que cada archivo 

posea la siguiente información: tiempo de origen, latitud, longitud, profundidad y 

frecuencia de muestreo. Adicionalmente, se comprueba que cada archivo a 

procesar posea la cantidad de datos correspondiente a un día de medición. En el 

caso de que existan gaps de información menores a 6 horas, estos se rellenan con 

ruido blanco.  

2. A los datos que cumplen las condiciones señaladas anteriormente, se les remueve 

la tendencia y se le aplica un taper tipo “tukeywin” utilizando para ello una longitud 

igual al 1% del largo total. 

3. Posteriormente, los datos son filtrados en el rango de frecuencia donde los 

tremores tectónicos pueden ser diferenciados de los terremotos locales. 

Generalmente, el filtro utilizado corresponde a un Butterworth pasa banda entre 2-

8 [Hz] de cuarto orden. Las trazas filtradas son elevadas al cuadrado, filtradas con 

un filtro pasa bajo de frecuencia esquina 10 s y resampleadas a 1 muestra por 

segundo. En la Figura 3-10 se ilustra un ejemplo con la envolvente calculada para 

una traza temporal. 

4. Los pasos detallados anteriormente se realizan para todas las componentes 

horizontales disponible en cada arreglo sísmico. Se utiliza solo esta componente 

debido a que los tremores tectónicos están dominados principalmente por ondas S 

(Ide, 2012). 

5. Para todas las combinaciones posible dentro del arreglo, se calcula la correlación 

cruzada entre las envolventes, utilizando para ello ventanas de 300 [s] y un 

traslape de 150 [s]. El coeficiente de correlación 𝐶𝑖𝑗(∆𝑡𝑖𝑗) entre las envolventes 

horizontales 𝑦𝑖 e 𝑦𝑗 se calcula según la siguiente formula: 

 

𝐶𝑖𝑗(∆𝑡𝑖𝑗) = ∑
𝑦𝑖(𝑡𝑘)𝑦𝑗(𝑡𝑘 + ∆𝑡𝑖𝑗)

√∑ (𝑦𝑖(𝑡𝑘))
2

(𝑦𝑗(𝑡𝑘 + ∆𝑡𝑖𝑗))
2

𝑛
𝑘=𝑖

𝑛

𝑘=1

 
 

(1) 
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6. Si el máximo coeficiente de correlación excede un valor en un determinado número 

de estaciones, la ventana pasa a la siguiente etapa. Tanto el coeficiente de 

correlación como el número de estaciones se definen según la calidad de los datos 

y la cantidad de sensores disponibles en cada arreglo, pero en general, estos 

valores oscilan entre 0.5-0.65 para el coeficiente de correlación en al menos 4 

estaciones. 

7. El set de tiempos ∆𝑡𝑖𝑗 que maximiza el coeficiente de correlación para los distintos 

pares de estaciones es almacenado y utilizado para la determinación de los 

hipocentros. Para un evento 𝑥0 su hipocentro es determinado a partir de minimizar 

mediante mínimos cuadrados la siguiente ecuación: 

 

∆𝑡𝑖𝑗 = 𝑇(𝑥𝑗 , 𝑥0) − 𝑇(𝑥𝑖, 𝑥0) (2) 

Donde 𝑇(𝑥1, 𝑥2) es el tiempo de viaje de la onda S entre 𝑥1 y 𝑥2. Debido a que 

𝑇(𝑥1, 𝑥2) es una función no lineal se utilizó el método Levenberg-Mardquardt para 

resolver la Ecuación (2). Para más detalles respecto de la resolución revisar 

Ide (2012). 
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Figura 3-10: Metodología para la búsqueda de tremores tectónicos. (a) Traza temporal y (b) 

envolvente de la traza mostrada en (a). Modificado de Schwartz & Rokosky (2007). 

Utilizando la metodología detallada anteriormente se realizó la búsqueda de tremores 

tectónicos en los siguientes arreglos: 

- Instrumentos OBS desplegados sobre el punto triple chileno (Sáez et al., 2019); 

- Instrumentos OBS desplegados frente a las costas de Pichilemu (Tréhu et al., 

2019); 

- Instrumentos banda ancha desplegados en las cercanías de Copiapó, Región de 

Atacama (Pastén-Araya et al., 2022). 

- Instrumentos banda ancha desplegados en el sistema de fallas Liquiñe-Ofqui 

(Sáez et al., 2024 en preparación). 

A continuación, se presentan los artículos científicos generados a partir de las 

observaciones realizadas, detallando en cada uno de ellos el trabajo realizado. 

  

(a) (b)
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3.3.2.2 Tremores Tectónicos sobre el Punto Triple 

El objetivo de esta investigación era comprender qué tipo de manifestaciones sísmicas 

lentas y ordinarias se generaban durante la subducción del Ridge de Chile. Para lo 

anterior, se utilizó un arreglo de estaciones OBS desplegados sobre el punto triple en 

marzo del año 2009. El arreglo estuvo compuesto por cinco estaciones de periodo corto, 

las cuales registraron de manera continua ruido sísmico por un periodo de seis meses.  

El trabajo realizado en la investigación consistió en el desarrollo de la hipótesis de trabajo, 

procesamiento de datos, análisis de resultados y escritura del artículo. A continuación, se 

presenta el articulo científico publicado, en el cual, participé como primer autor. 
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3.3.2.3 Tremores Tectónicos frente a Pichilemu 

El objetivo de este trabajo era comprender la deformación dinámica que se genera en el 

prisma de acreción de una zona que fue fuertemente afectada durante el terremoto del 

Maule 2010 Mw 8.8. Para la investigación, se utilizaron 10 estaciones OBS desplegadas 

sobre el fondo del mar frente a las costas de Pichilemu. Las estaciones OBS estaban 

equipadas con sismómetros de banda intermedia, manómetros de presión y 

caudalímetros de fluidos. 

En la investigación se analizó la sismicidad ordinaria, lenta y cambios de presiones 

generados por la deformación del prisma de acreción. Mi aporte a esta investigación fue 

la búsqueda, localización y caracterización de tremores tectónicos. A continuación, se 

presenta el articulo científico publicado, en el cual, participé como co-autor. 
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3.3.2.4 Tremores Tectónicos en la Región de Atacama 

El objetivo de esta investigación era comprender los efectos sismológicos y 

reológicos que genera la subducción del Ridge de Copiapó en la Región de 

Atacama. Para lo anterior, se utilizó una red temporal de estaciones banda ancha 

y acelerómetros desplegadas en la zona, la cual registró de forma continua 

desde junio del año 2019 a enero del año 2020. 

En la investigación se detectó y localizó la sismicidad ordinaria y lenta además 

de generar un modelo tomográfico para la zona. Mi aporte en la investigación fue 

la búsqueda y localización de tremores tectónicos y terremotos repetitivos. A 

continuación, se presenta el articulo científico publicado, en el cual, participé 

como co-autor. 
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1. Introduction

The segmentation and the probable extent of seismic ruptures of subduction earthquakes along-strike and down-

dip are still under debate and remain as open questions. Several studies have proposed that the extent of seismic 

ruptures might be controlled by different factors such as: the presence of f luids and sediment entering the subduc-

tion zone (Baba et al., 2020; Liu & Zhao, 2018); differences in the geology of the upper plate (Bassett et al., 2016; 

Maksymowicz et al., 2018) and the subduction of large bathymetric features in the oceanic crust like seamounts 

and oceanic ridges (Kato et al., 2010; Maksymowicz, 2015; Wang & Bilek, 2011, 2014). The latter is particularly 

noteworthy since several megathrust earthquakes have stopped close to bathymetric features, thus leading several 

studies to suggest that these oceanic features act as seismic barriers along-strike of the megathrust (Bassett & 

Watts, 2015a, 2015b; Contreras-Reyes & Carrizo, 2011; Henstock et al., 2016; Lallemand et al., 2018; Wang & 

Bilek, 2011, 2014). In addition, the subduction of these bathymetric features is linked to other seismic observa-

tions like seismic swarms, non-volcanic tremors (NVTs) and slow-slip events (SSEs) (Nishikawa et al., 2019; 

Nishikawa & Ide, 2018; Poli et al., 2017). Tréhu et al. (2012) showed evidence of correlation between seismic-

ity clusters and seamount subduction in the Cascadia subduction zone, while Kodaira et al. (2004) and Kato 

et al. (2010) established a connection between the subduction of an oceanic ridge and the frequent occurrence of 

SSEs in the Nankai subduction zone. Although the potential inf luence of bathymetric features on seismic rup-

tures along-strike has been abundantly discussed in past works, an accurate assessment of their inf luence at depth 

Abstract We studied the along-dip inf luence of the Copiapó r idge subduction in the Atacama region, 

North-Central Chile by building a new seismicity catalog, including similar events and non-volcanic tremors 

(NVTs). We also obtained a 3-D tomographic model for P and S-waves velocity (and the implied Vp/Vs ratio). 

We identify along-dip segment ation involving four distinct segments: a locked seismogenic zone hosting 

ordinary seismicity and clusters of similar events; a transition zone with NVTs and low seismicity; an aseismic 

zone with slow-slip events; and a deep zone with abundant intraslab seismicity. The velocity models show 

differences among these zones, with low velocity anomalies of Vp and Vs coinciding wit h aseismic slip zones, 

indicating the possible presence of f luids. Due to the spatial distribution along-strike and along-dip of the 

aseismic zones, we propose that these dif ferences in seismogenic behavior are generated by subduction of the 

heterogeneous seamounts associated wit h the Copiapó r idge.

Plain Language Summary Several studies suggest that subduction of large bathymetric features 

such as seamounts and fracture zones can produce aseismic slip in t he subduction zones. We investigate the 

possible inf luence of the subduction of the Copiapó r idge in north-central Chile. Our results show down-dip 

zones with distinct seismic and aseismic behavior. The seismic zones are distinguished by ordinary seismicity 

and high coupling values, while the aseismic zones are characterized by low coupling values, clusters of similar 

events, non-volcanic tremors and slow-slip events. In addition, by means of a three-dimensional tomography 

model, we suggest that f luids are present in the aseismic zones which can help to produce aseismic slip. All 

these consistent observations exhibit a signif icant spatial correlation with the Copiapó r idge. Therefore we 

propose these dif ferences in the seismic behavior are due to the subduction of the Copiapó r idge.

PASTÉN-ARAYA ET AL.

© 2022. Amer ican Geophysical Union. 

All Rights Reserved.

Along-Dip Segmentation of the Slip Behavior and Rheology of 

the Copiapó Ridge Subducted in North-Central Chile

F. Pastén-Araya1 , B. Potin1 , K. Azúa1, M. Sáez1, F. Aden-Antoniów2 , S. Ruiz1 , L. Cabrera3, 

J. P. Ampuero4 , J. M. Nocquet4 , L. Rivera5, and Z. Duputel6 

1Departamento de Geofísica, Facultad de Ciencias Físicas y Matemáticas, Universidad de Chile, Santiago, Chile, 2Department 

of Earth, Atmospheric and Planetary Sciences, Massachusetts Institute of Technology, Cambridge, MA, USA, 3ISTerre 

Institut des Sciences de la Terre, CNRS, Université Grenoble Alpes, Grenoble, France, 4Université Côte d’Azur, IRD, CNRS, 

Observatoirede la Côte d’Azur, Géoazur, Valbonne, France, 5Université de Strasbourg/CNRS, ITES, UMR 7063, Strasbourg 

F-67084, Strasbourg, France, 6Observatoire Volcanologique du Piton de la Fournaise, Universite de Paris, Institut de Physique 

du Globe de Paris, CNRS, Paris, France

Key Points:

•   We identify distinct along-dip 

segments hosting seismicity, clusters 

of similar events, non-volcanic 

tremors and slow slip

•   Low Vp and Vs velocities with 

moderate Vp/Vs ratio suggest the 

presence of f luids in the aseismic 

zones

•   We propose these marked dif ferences 

in seismic behavior are due to the 

subduction of the Copiapó r idge

Supporting Information:

Supporting Information may be found in 

the online version of this article.

Correspondence to:

F. Pastén-Araya,

fpasten@dgf.uchile.cl

Citation:

Pastén-Araya, F., Potin, B., Azúa, K., 

Sáez, M., Aden-Antoniów, F., Ruiz, S., 

et al. (2022). Along-dip segment ation 

of the slip behavior and rheology of the 

Copiapó r idge subducted in nor th-

central Chile. Geophysical Research 

Letters, 49, e2021GL095471. https://doi.

org/10.1029/2021GL095471

Received 31 JUL 2021

Accepted 26 JAN 2022

10.1029/2021GL095471

RESEARCH LETTER

1 of 11



 

 
74 

 

 

Geophysical Research Letters

PASTÉN-ARAYA ET AL.

10.1029/2021GL095471

2 of 11

remains challenging. In particular, we still need to understand why some regions are more prone to aseismic slip 

than others.

The Atacama North-Central region of the Chilean margin (26°–28.5°S), where the Copiapó Ridge (CoR) is sub-

ducting below the South American margin, is currently characterized by a seismic gap (Ruiz & Madariaga, 2018). 

The CoR is made of different seamounts of diverse geometries and considerable heights ( 2,000 m high) (Fig-

ure 1). The CoR subduction coincides with a zone of low interseismic coupling, separating two areas of high 

coupling that could potentially generate large subduction earthquakes (Mw > 8.5) (Klein, Metois, et al., 2018). In 

addition, seismic swarms have been reported in this area in 1973, 1979 and 2006 (Comte et al., 2002; Holtkamp 

et al., 2011). The latter occurred between April and May 2006 with a total of 180 reported events (Figure 1; 

Comte et al., 2006). A SSE in 2014 was detected deeper along the interface, at approximately 50 km depth (Klein, 

Duputel, et al., 2018) with an equivalent magnitude 6.9 (Figure 1). Continuous GPS data of the global network 

suggest that SSEs recurrently occur every 4–5 years in that area (Klein, Duputel, et al., 2018).

Large megathrust earthquakes also occurred in the past, the largest one in 1922 (Mw  8.5–8.8), and several 

moderate earthquakes have occurred more frequently for example, 1796, 1918, 1983 (Beck et al., 1998; Kanamori 

et al., 2019; Ruiz & Madariaga, 2018). The last event, with Mw 6.9, happened on 1 September 2020 and was 

part of a remarkable seismic and a-seismic sequence (Klein et al., 2021) (Figure 1). Most ruptures of moderate 

magnitude earthquakes (<7.5) that initiated north of the CoR stopped at the CoR, although the large megathrust 

earthquake of 1922 appears to ruptured through it.

We deployed a temporary seismological network to study the seismicity associated with the CoR and eventually 

to understand how it might control the along-dip seismic behavior of the plate interface. We conducted an effec-

tive search for similar events and NVTs, clues for potential aseismic slip. Using a non-linear tomography method, 

we built 3-D P- and S-wave velocity models and a Vp/Vs ratio model to investigate the rheology and the possible 

presence of f luids along the plate interface.

Figure 1. Seismotectonic context. The pink lines and star indicate the historical and recent earthquakes. The green and 

lightblue triangles correspond to the two phases of the temporary broad-band network. The brown and yellow triangles 

correspond to semi-permanent broad-band stations of the Strasbourg university and the permanent stations of Centro 

Sismológico Nacional respectively. The white line indicates de CoR and its seamounts. The or ange dots indicate the seismic 

swarm of 2006, and the red lines are slip contours of the 2014 deep SSE, each contour is 50 mm of slip (Klein, Duputel, 

et al., 2018). The segmented black lines correspond to Slab2.0 model (Hayes et al., 2018) and the white triangles indicate the 

trench.
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2. Data, Methods and Results

Seismic monitoring is performed by five permanent stations of the Centro Sismológico Nacional (CSN) within 

200 km around the study area. Three semi-permanent stations of the University of Strasbourg also monitor the 

region since 2019 (Zigone et al., 2019). In order to increase the detection capability for this study, we installed 

10 temporary broad-band stations, in 2 different settings, during 4 months each (Figure 1). The first phase of 

acquisition ran from June 24th to October 8th of 2019 and the second phase from October 9th of 2019 to January 

17th of 2020. In total, we acquired data for 8 months, with a total of 28 stations of which 8 were permanent during 

the entire experiment.

2.1. Seismic Catalog

During the 8 months of data acquisition, the network detected tens of thousands of local and regional events. In 

order to build a robust catalog, we implemented both manual and automatic phase-arrival picking. For the man-

ual picking, earthquake detection was performed by a multistage approach. First, we roughly identif ied potential 

events by a conservative STA/LTA detection method on each station. Second, we filtered out the hundreds of 

very-low magnitude events and most of the outliers by considering only the potential wave-arrivals observed on 

for at least 5 stations. Finally, we gathered these potential-arrivals into potential-events and manually inspected 

them. We selected only events for which at least 1 station had an arrival time difference between P and S-wave 

smaller than 25 s, limiting the study area to approximately 200 km radius around the network. Picking was per-

formed using Seisan (Havskov & Ottemöller, 2008). Due to the quality of the records obtained, we were able to 

manually picked a portion of the data between the months of August-September of the first phase and Novem-

ber-January of the second phase. We obtained 1,477 events made of 16,745 P and 14,653 S-wave arrival times.

To complete this catalog, we trained a neural network algorithm with the manual catalog to detect and pick arrival 

times. This algorithm was able to detect and pick accurately well identif ied events. To filter outliers, very small 

and quarry blasts events, we selected only events detected by at least 5 stations, with at least 7 arrival-times of 

which at least 1 corresponded to a P-wave and 1 to an S-wave. We located the resulting catalog to geographically 

select local events and uncover large arrival-time residuals potentially corresponding to misidentif ied data. We 

use this method for 35 days between September-October of the first phase and 45 days between November-De-

cember of the second phase, completing the rest of the registration that could not be done manually. This au-

tomatic approach identif ied 2,483 events with 18,914 P and 18,308 S-wave arrival-times. Therefore, our final 

catalog consists of 3,960 events between August 2019 and January 2020, with 35,659 P- and 32,961 S-wave 

arrival-times, with local magnitudes between 0.3 and 4.6, and the completeness magnitude of 1.45 (See catalogs 

in supplementary material).

In Figure 2b, we represent a projection of the seismicity on the profile A-A’  identif ied on Figure 2a. The seismic-

ity corresponds to all events between the two dashed black lines of Figure 2a. Three seismicity planes or double 

seismic zone can be recognized. This pattern has been observed in other regions along the Chilean margin (Bloch 

et al., 2014; Comte et al., 1999; Marot et al., 2013). The upper plane correspond to interplate seismicity and is 

bounded between 20 and 32 km depth. The intermediate plane, between 32 and 80 km depth, is apparently located 

in the oceanic crust (blue segmented line in Figure 2b). The lower plane (red segmented line in Figure 2b) is locat-

ed in the upper oceanic mantle and presents most of the seismicity between 45 and 60 km depth, decaying toward 

60 and 80 km depth, and increasing again between 80 and 110 km depth. The two deepest planes tend to merge 

between 100 and 120 km depth. The seismicity in the upper plate is scarce, with a marked eastward seismicity 

limit at 69.5°S. The clusters observed between 0 and 5 km depth correspond to mining activity (Figure 2b).

2.2. Clusters of Similar Events

We investigated the possible presence of repeating earthquakes or similar events which could indicate if aseismic 

slip takes place, especially on the interface and near the region of the recurrent deep slow-slip observed by Klein, 

Duputel, et al. (2018). From the manually picked catalog we selected the events located at a depth of 60 km or 

above for a matched-f ilter search (Gibbons & Ringdal, 2006). This selection resulted in 908 templates with S-P 

times ranging from 6 to 25 s. By doing so the P- and S-waves won't be contained in the same window (e.g., Igar-

ashi, 2020) however the moveouts, the different arrival times with respect to the first arrival across the network, 
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Figure 2. (a) Orange dots correspond to our seismicity catalog, yellow stars to clusters of similar events, and blue stars to NVTs activity. The red lines indicate the 

2014 SSE (Klein, Duputel, et al., 2018). The segmented black lines indicate the seismicity zone in profile A-A'. Segmented blue lines indicate t he zone covered by 

our tomographic profile in Figure 3. (b) Seismicity profile between the black segmented lines indicated in (a). Clusters of similar events, NVTs and SSE are indicated 

with the same colors as in (a). The black line indicates bathymetry and Slab2.0 (Hayes et al., 2018) with interplate seismicity. The blue segmented line indicates t he 

intermediate plane of intraslab seismicity in the oceanic crust and the red segmented line indicating t he lower plane of intraslab seismicity in the upper oceanic mantle. 

(c) Example of similar event detections (in black) and the corresponding templates (in red) and (d) Example of NVT obtained with the envelope method.
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will be constant in the matched-filter search. This allow us limit the decrease of similarity by using to large tem-

plate waveforms while keeping the information of the S-P times intact.

To build the templates, we cut the waveform 1 s before the P-wave arrival on the vertical components and 4 s after 

the S-wave arrival on the two horizontal components to limit the overlap of the different seismic arrivals. Due 

to the magnitudes in our catalog, we conducted the scan using three components at each station, on data filtered 

between 2 and 8 Hz (Uchida & Matsuzawa, 2013) and 1–15 Hz (Uchida, 2019). P- and S-waves correlations were 

performed on the vertical and horizontal components respectively. We found repeating events with a frequency 

bands between 2 and 8 Hz, in more than three stations with a correlation coefficient greater than or equal to 0.95 

(Figure 2c), however we did not find any in frequency bands between 1 and 15 Hz. Due to the difference in these 

results, we decided to define these events as clusters of similar events. We obtained a total of 27 similar events 

(Table S1) for the period 24 June 2019, to 17 January 2020. Twelve of these detections seem to be related to min-

ing activity, with local magnitudes <1.0 and located outside our study area. The 15 remaining events represent 

7 clusters of 2–3 events and are located around 27.5°S of latitude, at a depth of 18 and 29 km along the interface 

with one pair at a depth of 51 km, with a local magnitudes between 1.3 and 2.5 (Figure 2b). These similar events 

seem to be aligned with the CoR, potentially co-located with the deep SSE (Figures 1 and 2a) and in less coupled 

zones (Figure S1 in Supporting Information S1).

2.3. Non-Volcanic Tremor Search

To detect non-volcanic tremors (NVTs) activity, we use the envelope correlation method (Ide, 2010, 2012). Hy-

pocenters of tremors are determined as follow: velocity data are band-pass filtered between 1 and 10 Hz. Filtered 

traces are squared, low-pass filtered at 0.1 Hz and resampled at 1 Hz. The distinct trace obtained is called the 

envelope data (Figure S2 in Supporting Information S1). For all stations separated by less than 100 km, the enve-

lopes of horizontal components are cross-correlated using a 5-min time window with a 150 s overlap. Following 

Sáez et al. (2019), a tremor is identif ied if the cross-correlation coefficient is greater than 0.6 for more than five 

pairs of stations.

Because of the elevated seismicity rate in the area, many local distant earthquakes were detected. We carried out 

a visual inspection to eliminate false detections. Figure 2a shows the spatial distribution of NVTs activity after 

visual inspection (Figures S3 to S8). This NVTs activity was identif ied uniquely on 20 September 2019 (Table 

S2), with a clear lack of P- and S-wave arrivals (Figure 2d). The NVTs activity is located between 27°S and 

27.5°S and 70.5°W-71°W, with dispersion in depth (Figures S9 to S20), however, most of them are concentrated 

toward the downdip or transition zone (Figures 2a and 2b), which exhibits low coupling values (Figure S1 in Sup-

porting Information S1). The NVTs activity is updip of the SSE slip and, as the clusters of similar events, present 

a spatial correlation with the CoR subduction (Figure 2a).

2.4. 3-D Tomography Model

To build a 3-D tomographic model we use the INSIGHT code (Potin, 2016). The model consists of a set of Vp, 

Vs and Vp/Vs values at each node of a regularly spaced three-dimensional grid constituting the inversion grid. 

The inversion was carried out using a nonlinear minimization approach based on a stochastic description of the 

data and the model (see Text 1 in Supporting Information S1 for more details).

Using the arrival times from our catalog, we build local Vp and Vs velocity models and Vp/Vs ratio of the re-

gion from 26.5°S to 28°S and from 69°W to 72°W. These models were derived from the arrival times of 35,659 

P-waves and 32,961 S-waves corresponding to 3,960 events on an inversion grid consisting of 1,175,878 cells 

with a longitudinal, latitudinal, and vertical resolution size of 3 km, 3 and 1.5 km, respectively (See Figure S21 

and S22 for initial model used to make the Vp and Vs models and S23 to travel-time residues in the inversion in 

Supporting Information S1).

To visualize the velocity variations along-dip, we extracted a cross-section along profile A-A' (blue segmented 

lines in Figure 2a). Figure 3 shows the results of relative Vp and Vs velocities and Vp/Vs ratio. The upper plate 

shows higher Vp and Vs values toward shallow depths (0–20 km) and intermediate values for deeper zones 

(20–35 km), while the Vp/Vs ratio vary between 1.68 and 1.76. In the oceanic crust, at depths between 20 and 

40 km depths, Vp and Vs values are moderate to low, with Vp/Vs ratio between 1.78 and 1.82. Between 40 and 
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60 km depths, a marked anomaly is observed with remarkably low Vp and Vs values and Vp/Vs ratio between 

1.74 and 1.76. Between 60 and 110 km depth, Vp and Vs values return to intermediate ranges and the Vp/Vs 

ratio increases from 1.78 to 1.83. Finally, in the upper oceanic mantle, Vp and Vs values are moderate and Vp/Vs 

ratio range from 1.76 to 1.80 (See Figures S24 to S32 for checkerboards, ray coverage resolution and restitution 

index tests respectively).

Figure 3. Cross-section of the 3-D relative tomographic velocity models. (a) Vp model, (b) Vs model and (c) Vp/Vs r atio 

model. Yellow and blue stars indicate clusters of similar events and NVTs activity respectively. The solid black line indicates 

Slab2.0 (Hayes et al., 2018), and the solid red line to SSE (Klein, Duputel, et al., 2018). The blue and red segmented lines 

indicate seismicity planes (black dots) in the oceanic crust and upper oceanic mantle. The less illuminated ar eas represent 

areas with lower resolution.
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3. Discussion

Based on the seismicity distribution, clusters of similar events, NVTs activity and the velocity anomalies obtained 

from our Vp and Vs models, and Vp/Vs ratio (Figures 2b and 3) we inferred a clear and marked picture along-

dip heterogeneity of the plate interface. From 20 to 35 km depths (zone A in Figure 4), interplate seismicity is 

concentrated in clusters up to a depth of approximately 32 km, coinciding precisely with high coupling values 

reported by geodetic studies (coupling >0.7, Figure S1 in Supporting Information S1). Intraslab seismicity pre-

sents some clusters potentially related to the re-activation of faults in the oceanic crust and also tends to form a 

seismicity plane toward the bottom of the oceanic crust. Clusters of similar events were identif ied in this zone 

at depths from 18 to 29 km (Figure 2b), close to the seismic swarms (Figures 1 and 2a) and in a zone with low 

coupling values (Figure S1 in Supporting Information S1).

Similar and repeating events inside seismic swarms have been observed in the past (Pastén-Araya et al., 2018; 

Poli et al., 2017; Tréhu et al., 2015; Valenzuela-Malebrán et al., 2021). Several studies have proposed that these 

events might be caused by heterogeneities in the subduction zone due to the subduction of bathymetric features 

such as: (a) seamounts associated with oceanic ridges (Bilek & Lay, 2018; Valenzuela-Malebrán et al., 2021) and 

(b) more local structures like fractured zones, which are capable of transporting a greater quantity of f luids to 

the interface (Moreno et al., 2014; Poli et al., 2017). In this zone A, the Vp and Vs values are moderate and the 

Vp/Vs ratio is high, with values between 1.78 and 1.82 (Figure 3) suggesting the presence of f luids. According 

to Nishikawa and Ide (2018), f luid-rich zones are prone to exhibit aseismic slip and host seismic swarms with 

clusters of similar and repeating events. Therefore, our observations suggest that in zone A there are zones with 

different seismic behavior: zones with seismic slip characterized by elevated rates of ordinary seismicity with 

high coupling values (coupling >0.6; Figure S1 in Supporting Information S1) and zones with aseismic slip, char-

acterized by low coupling (coupling <0.5; Figure S1 in Supporting Information S1), low seismicity rate, clusters 

of similar events, greater presence of f luids and regular seismic swarms (Figure 4). Subduction of seamounts or 

oceanic ridges can produce fracturing in the oceanic and upper crust and changes in frictional sliding or ductile 

deformation at the interface (Wang & Bilek, 2014). Between 20 and 35 km depths, clusters of similar events and 

swarms are spatially correlated with the subduction path of the CoR (Figures 1 and 2a). In addition, these similar 

events are located in less coupled zones (Figure S1 in Supporting Information S1). Mochizuki et al. (2008) and 

recently Chesley et al. (2021) established the subduction of seamounts, with their different geometries, widths 

and altitudes can inf luence that the distribution of seismicity, produce low coupling above these structures and 

can trigger clustered repeating earthquakes and similar events. Plata-Martinez et al. (2021) related the distribu-

tion of slow earthquakes in the Mexico subduction zone to the difference in relief produced by the subduction of 

Figure 4. Representation of seismic and aseismic slip zones along-dip in t he CoR subduction zone. Inter plate and intraslab 

seismicity (orange dots), clusters of similar events (yellow stars), NVTs (blue stars) and SSE (solid red line). The pink 

line indicates the potential seamount doming anomal y which coincides with the SSE and without seismicity. The lightblue 

arrows indicate the presence and leakage of f luids. More intense seismicity between 60 and 110 km depth indicating possible 

eclogitization metamorphic reactions.
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seamounts. Therefore, we propose that the geometric heterogeneities of the seamounts of CoR could inf luence 

the diverse seismic behaviors observed in this zone.

In zone B or transition zone (Figure 4), ordinary interplate seismicity is scarce, and NVTs activity is detected 

(Figures 2a and 2b). This boundary between interplate seismicity and the zone where the NVTs occurs is charac-

terized as a transition between a zone of high coupling, unstable and rate-weakening friction and a zone of low 

coupling, stable and rate-strengthening friction (Figure S1 in Supporting Information S1; Im et al., 2020). Under 

the assumption that zones hosting slow slip phenomena such as NVTs and SSEs may impede the propagation 

of seismic ruptures (Nishikawa et al., 2019; Rolandone et al., 2018), this boundary permits a rough estimation 

of the along-dip extent of potential future subduction earthquake ruptures that can be nucleated in the locked 

seismogenic zone. The low values of Vp and Vs and values of Vp/Vs ratio between 1.78 and 1.80 (Figure 3) 

indicate the presence of f luids in this zone and low normal stress, both factors favor the presence of NVTs (Shelly 

et al., 2006). Nishikawa et al. (2019) recognized NVTs activity in the southern segment of the Japan subduction 

zone associated to the subduction of seamounts. NVTs activity is mainly located updip of SSE and a little in zone 

A, similar to what has been observed recently in the Mexico subduction zone (Plata-Martinez et al., 2021). More-

over, NVTs activity is spatially correlated with CoR subduction (Figure 2a). Therefore we do not discard that 

the subduction of the CoR seamounts could affect the frictional properties in the zone hosting the NVTs activity.

Between 42 and 60 km depth (zone C in Figure 4), both Vp and Vs models potentially represent a large doming 

structure anomaly in the plate interface and in the oceanic crust (Figure 3). This anomaly presents low Vp and Vs 

velocities and a Vp/Vs ratio between 1.76 and 1.78. Kato et al. (2010) recognized an anomaly with similar char-

acteristics with low velocities in the Japan subduction zone, which they attributed to the subduction of an oceanic 

ridge. Therefore, we tentatively attribute this anomaly to the subduction of a large seamount associated with the 

CoR. This anomaly coincides precisely, along-strike and down-dip, with the slip of the SSE (Figures S33a-S33b 

in Supporting Information S1) and a notable lack of interplate seismicity (Figures 3 and 4). The low Vp and Vs 

velocities and Vp/Vs ratio suggest the presence of f luids, which could be brought through the ridge and released 

at these depths (Chesley et al., 2021). This idea is consistent with our observations, as f luid abundance is one of 

the possible causes of aseismic slip (Bürgmann, 2018; Nishikawa & Ide, 2018). These observations propose a 

change in the rheology of this zone, promoting an aseismic slip behavior at the interface without seismicity. Tem-

perature variation could be another factor in the lack of interplate seismicity. Some studies suggest an increase in 

temperature due to crustal thickening caused by subduction of ocean ridges (Kato et al., 2010; Tsuru et al., 2002; 

Wang & Bilek, 2014). This increase in temperature would produce ductile deformation, which could also explain 

the lack of interplate seismicity.

Finally, the zone between 60 and 110 km depth (zone D in Figure 4) corresponds to the zone below the mantle 

wedge with stable sliding. There is an increase of the Vp and Vs velocities and the Vp/Vs ratio and a drastic 

increase of intraslab seismicity. We interpret this increase in seismicity as the onset of the eclogitization met-

amorphic reaction, due to the dehydration of hydrated minerals in the basaltic oceanic crust and serpentinized 

upper oceanic mantle (Behr & Bürgmann, 2021; Calvert et al., 2020; Ferrand et al., 2017). The f luids released 

by the eclogitization could migrate into the mantle wedge enhancing serpentinization in that zone (Hyndman & 

Peacock, 2003). Our Vp/Vs ratio values 1.80 (Figure 3) and absolute velocity values of Vp  7.2 km/s and Vs 

 4.0 km/s (Figure S34 in Suppor ting Information S1) support this interpretation.

4. Conclusion

Through seismicity analysis and a 3-D tomography model, we studied the along-dip inf luence of the CoR sub-

duction in the Atacama region, North-Central Chile. The observed distribution of seismicity, the occurrence of 

clusters of similar events, NVTs and the Vp, Vs and Vp/Vs ratio anomalies allowed us to identify diverse behav-

iors with different zones along-dip hosting seismic and aseismic slip (Figure 4). These observations are spatially 

related with the subduction of the Copiapó ridge, a process that could promote along-strike and along-dip changes 

and favor different slip behavior. Our results present novel observations shedding light on how subduction of large 

bathymetric features can inf luence the distribution of seismicity, aseismic slip and the likely extent of along-dip 

megathrust seismic ruptures in the North-Central Chilean subduction zone.
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Data Availability Statement

The seismological catalog, station information, travel time data used to make the tomography model and informa-

tion for searching and locating the NVTs can be obtained from the following repository: https://doi.org/10.34691/

FK2/91GHJE (“Copiapó_ Experiment_Data”). Data obtained from Centro Sismológico Nacional (CSN) are di-

rectly available at http://www.sismologia.cl . Data from the Strasbourg University stations (Zigone et al., 2019) 

can be downloaded from the RESIF data portal (https://seismology.resif.fr). Figures were made using Generic 

Mapping Tool (GMT) and other open access sof tware.
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3.4 Señales Ordinarias Asociadas a la Ocurrencia de Terremotos Lentos 

3.4.1.1 Manifestaciones sísmicas ordinarias asociadas a deslizamientos 

lentos en el Sistema de Falla Liquiñe-Ofqui 

El objetivo de esta investigación era comprender que tipos de manifestaciones 

sísmicas es capaz de generar la porción sur del Sistema de Fallas Liquiñe-Ofqui. 

En particular, se analizó la zona comprendida entre los -44°S y -46°S, la cual ha 

sido afectada por grandes y destructivos terremotos, como la réplica mayor del 

terremoto de Valdivia Mw 7.7 ocurrida el 6 de junio del año 1960 (Kanamori & 

Rivera, 2017) y los terremotos Mw 6.1 y Mw 6.2 ocurridos el año 2007 durante la 

secuencia sísmica de Aysén (Agurto et al., 2012; Legrand et al., 2011; Mora et 

al., 2010). 

Para el desarrollo de la investigación se utilizaron 17 estaciones banda ancha 

desplegadas en la zona de estudio por el Centro Sismológico Nacional (CSN) y 

el Observatorio Volcanológico de los Andes Sur (OVDAS). 

En el trabajo se detectó y localizó la sismicidad ordinaria ocurrida entre los años 

2018 y 2019. Adicionalmente, se identificó la presencia de manifestaciones 

ordinarias asociadas a terremotos lentos como son la ocurrencia de terremotos 

repetitivos y enjambres sísmicos. El trabajo desarrollado concluye que el sistema 

de fallas Liquiñe-Ofqui presenta diversas ramas sísmicamente activas capaces 

de generar una variedad de manifestaciones sísmicas, y expone por primera vez 

la ocurrencia de terremotos repetitivos en la zona. 



 

 
85 

El trabajo realizado durante la investigación consistió en el desarrollo de la 

hipótesis de trabajo, procesamiento de datos, análisis de resultados y escritura 

del artículo. A continuación, se presenta el articulo científico publicado, en el 

cual, participé como primer autor. 
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Abstract 

The Liquiñe-Ofqui Fault Zone (LOFZ) is a complex dextral strike-slip fault system 

that extend for more than 1,200 km in southern Chile. Historically, the LOFZ has 

generated large and destructive earthquakes that have caused the death of 

people and significant economic and social damage. These destructive 

earthquakes have been generated mainly in the southern portion of the LOFZ 

where 5 earthquakes with Ms greater than 6.0 have occurred since 1927, 

including the largest aftershocks (Mw 7.7) of the giant Valdivia 1960 earthquake. 

Despite its seismogenic potential, seismicity along this portion of the LOFZ has 

been poorly characterized mainly due to adverse weather conditions and the lack 

of permanent seismological networks in the area. In this study, we used the data 

recorded between 2018 and 2019 by a permanent seismic network deployed in 

the southern area of the LOFZ. Using the LTA/STA algorithm and template 

matching, we detected more than 7.200 earthquakes with Ml ranging from -3.0 to 

3.6 that occur at depths generally less than 25 km. The spatial distribution and 

focal mechanism of the detected earthquakes are compatible with slip of different 

faults belonging to the LOFZ. In particular, the occurrence of ordinary 

earthquakes, repeating earthquakes, volcano activity and swarm-type activity in 

different zones of the LOFZ were detected. From our analyses, we conclude that 

the LOFZ has several seismically active faults capable of generating a variety of 

seismic signatures ranging from ordinary earthquakes to slow earthquakes. 

 

Keywords 

Liquiñe-Ofqui system zone, strike-slip fault, ordinary earthquakes, repeating 

earthquakes,  
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1. Introduction 

The Liquiñe-Ofqui Fault Zone (LOFZ) is a complex dextral strike-slip fault system 

produced by the oblique subduction of the Nazca plate (N77°E) beneath the 

South America plate at 6.6 cm/year (Angermann et al., 1999; Cembrano et al., 

1996a; Easton et al., 2013). LOFZ extend for more than 1,200 km (38°S-48°S), 

starting in the vicinity of the Copahue Volcano and ending in the Golfo de Penas 

(Figure 1). The fault system is composed of two NNE trending parallel lineaments 

with dextral and dextral-reverse kinematics, connected by at least four NE 

trending en échelon lineaments that define a strike-slip duplex (Cembrano et al., 

1996b, 1996a; Pérez-Estay et al., 2020; Villalobos et al., 2020). 

Historically, the LOFZ has been involved is some large earthquakes which have 

caused significant human and financial losses. From 1927 to date, five 

earthquakes with magnitudes greater than Ms 6.0 have been associated with the 

seismic and volcanic activity of the LOFZ (Figure 1a), including the largest 

aftershocks (Mw 7.7) of the giant Mw 9.5 Valdivia 1960 earthquake (Kanamori & 

Rivera, 2017).  

The first documented event occurred in 1927. Only the magnitude (MGR 7.1) and 

location (-44.5° and -73°) of this event are known (Gutenberg & Richter, 1954). 

On November 28, 1965, a shallow earthquake Ms 6.1 occurred at -45.77° and –

72.90°. The event was attributed to an eruption of the Hudson volcano (Lange et 

al., 2008; Rosenau et al., 2006) and had a strike-slip mechanism compatible with 

a slip on the LOFZ (S. E. Barrientos & Acevedo-Aránguiz, 1992; Chinn & Isacks, 

1983). Subsequently, on June 6, 1960, the largest aftershock of the giant 

megathrust Valdivia earthquake occurred (Cifuentes, 1989). Initially, the surface 

wave magnitude of this event was estimated at MS 6.9 (Rothé, 1969). According 

to (Kanamori & Stewart, 1979), this event generated surface waves with an 

amplitude larger than expected for an event of its magnitude. Recently, using 

strain seismogram recorded at Isabella, California, (Kanamori & Rivera, 2017) re-

examined the source characteristics of the June 6 earthquake and confirm that 

the event was a slow earthquake, with a magnitude of Mw 7.7 and right-lateral 

strike-slip mechanism compatible with a slip on the Liquiñe-Ofqui Fault Zone. 
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The last two important earthquakes associated to the LOFZ occurred in 2007, 

during the Aysén Fjord seismic sequence (Figure 1b). The sequence took place 

in the central portion of the LOFZ and was characterized by swarm-like activity 

with more than 7200 earthquakes recorded between January and June 2007 

(Legrand et al., 2011). The peak of this seismic sequence occurred in April with 

the earthquakes of 2 April (Mw 6.1) and 21 April (Mw 6.2) (Agurto et al., 2012). 

The latter events generated series of landslides, local tsunamis, damage to the 

salmon industry and the death of 10 people (Naranjo et al., 2009; Sepúlveda et 

al., 2010, 2022; Sepúlveda & Serey, 2009). 

The occurrence of these destructive earthquakes has been concentrated in the 

southern portion of the LOFZ, between ~-45°S and ~-46°S. This zone is 

immersed in a complex tectonic-seismic environment due to the oblique 

subduction of the Nazca plate and its proximity to the Chile Triple Junction (CTJ), 

location where the spreading center between the Antarctic and Nazca plates 

(Chile Rise) is currently subducting under the South American plate 

(Maksymowicz et al., 2012). The combined effect of the oblique subduction and 

the collision of the ridge with South America would explain the presence of a slab 

window, distribution of volcanoes in the Southern Volcanic Zone (SVZ) and the 

location of the main LOFZ trace (master fault) (Breitsprecher & Thorkelson, 2009; 

Cembrano et al., 1996a; Cembrano & Herve, 1993; De Pascale et al., 2021). 

Recently, slip rates of 11.6-24.6 mm/year have been measured by mapping 

paleo-surface ruptures, offsets, and lithological separation along the master faults 

(De Pascale et al., 2021). These high slip rates would be sufficient to explain the 

occurrence of destructive earthquakes such as the 2007 Mw 6.2 Aysén 

earthquake and the 1960 Mw 7.7 Valdivia aftershock. But is it only through large 

earthquakes that seismic energy is released in the LOFZ? Are there other seismic 

manifestations? 

Despite the historical background, the seismic-volcanic hazard, and the proximity 

to populated cities, seismicity along the southern portion of the LOFZ (-43.75°S 

to -46.25°S and -74° to -72°) had been scarcely studied. From 2012 to 2017, the 

National Seismological Center (CSN) reported the occurrence of only 28 

earthquakes for this zone (Figure 2a and Figure 2b). 
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In this work, we analyzed the seismic activity generated in the southern  portion 

of the LOFZ, where the largest and most destructive earthquakes have occurred. 

We analyzed the data collected by a permanent seismic network composed of 

17 broadband stations, which were continuously recording during 2018 and 2019 

(see Figure 1). We focused on identifying the branches of the LOFZ that present 

seismic activity as well as understanding what type of seismic manifestations are 

generated in the study area. 

 

2. Previous Seismic Studies 

Most of the research carried out along the LOFZ has focused on its north-central 

portion (-36°S to -43°S). The interest in this area is mainly due to the presence 

of many volcanoes and geothermal sources that are of interest for the sustainable 

energy development of Chile. Work in this area has focused mainly on 

understanding the relationship between crustal faults, seismicity, and volcanic 

activity (Sielfeld et al., 2019 and reference therein). On the other hand, the 

seismic activity of the southern portion of the LOFZ has been scarcely studied, 

mainly due to the complex climatic-access conditions in the Aysén fjords, the lack 

of dense and permanent seismological networks and the absence of large 

earthquakes. From 1990 to 2012, only temporary seismic arrays have been 

deployed in this portion of the LOFZ.  

(Murdie et al., 1993) installed a network of nine sensors around the CTJ to study 

the seismic signals generated by the Chilean ridge before and after its 

subduction. They located 50 events with magnitude between 0 and 4 occurring 

in the vicinity CTJ. (Miller et al., 2005) installed 60 broadband seismometers east 

of the CTJ from ~44.6°S to ~48.3°S to study the seismicity, plate geometry, 

velocity and attenuation structure of this region. They detected seismicity 

associated with the LOFZ, the Chile Ridge and the Hudson volcano. 

(Comte et al., 2007) deployed a dense seismic array which allowed recording the 

initial phase of the Aysén 2007 seismic sequence. These data were additionally 

used by (Gallego et al., 2013) and (Ide, 2012) to study the occurrence of non-

volcanic tremor north of the CTJ. After the Aysén 2007 sequence, the interest in 
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monitoring and understanding the seismic behavior of the LOFZ increased. 

Between 2007 and 2012, some temporal networks were deployed around the 

Aysén 2007 area, to study its tectonic origin as well as to infer a 1D velocity model 

for the zone (Agurto et al., 2012; Legrand et al., 2011; Mora et al., 2010; Russo 

et al., 2011).  

Since 2012, the National Seismological Center (CSN) and the Southern Andes 

Volcanological Observatory (OVDAS) deployed a permanent seismic network 

along the LOFZ. From 2012 to 2017, the CSN reported a total of 28 earthquakes 

with magnitudes between Mw 1.8 and 4.9 and depths varying between 3.0-34 km 

(see Figure 1c). 

(Agurto-Detzel et al., 2014) reanalyzes the data collected by (Miller et al., 2005) 

between 2004 and 2005 to study the local seismicity generated in the vicinity of 

the CTJ. They located 276 events with magnitudes between 0.5 and 3.4 occurring 

at shallow depths and do not detect events in the area where the 2007 Aysén 

sequence occurs.  

Combining tectonic observations with local seismicity data, (Villalobos et al., 

2020) studied the temporal and spatial evolution of the Aysén 2007 seismic 

sequence. They concluded that three faults were progressively activated during 

the seismic sequence, one of them reached surface rupture while the other two 

reached partial rupture. 

Finally, (Pérez-Estay et al., 2020) installed a temporal seismic network for ten 

months, to study the seismicity around the Puyuhuapi volcano area, located at ~-

44°S in the SVZ. Authors located 81 events with magnitudes between Mw 2.1 

and 4.1 and depths between 0.7 and 12.5 km. 

To date, the different works that have been carried out in the southern portion of 

the LOFZ, have reported scarce seismic activity, mainly associated with volcanic 

activity and manifestations of tectonic origin by the LOFZ. With the exception of 

the Aysén 2007 swarm, seismic activity in the southern portion of the LOFZ is 

characterized by magnitudes less than Mw 5.0 and depths less than 35 km. 
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3. The 2007 Aysén Seismic Sequence 

The 2007 Aysén seismic sequence took place in the Aysén fjords and was 

composed of more than 7200 events that developed in an area of approximately 

50x25 km2 (Legrand et al., 2011; Villalobos et al., 2020) (Figure 2c). The 

sequence begins on January 10, 2007 with a Ml 3.9 earthquake occurring at a 

depth of ~10 km. Scarce seismicity of small magnitude developed until January 

23, when an earthquake of magnitude Mw 5.2 struck the Aysén fjords, triggering 

a series of events whose magnitudes increased from Mw 5.1 to 6.2. The 

sequence had two main events, the first of magnitude Mw 6.1 occurred on April 

2nd while the second of magnitude Mw 6.2 occurred on April 21st. In general, the 

focal mechanisms of the larger events, including the main Mw 6.2 event, were 

strike-slip, which are compatible with the local and regional kinematics of the 

LOFZ (Legrand et al., 2011; Russo et al., 2011), supporting the idea that faults 

belonging to the LOFZ were responsible for the seismic sequence (Easton et al., 

2013). The only exception is the normal-type focal mechanism of event Mw 6.1, 

however, this mechanism is compatible with the presence of normal faults in the 

area (Villalobos et al., 2020). According to (Agurto et al., 2012), the critical phase 

of the sequence culminated with the Mw 6.2 earthquake. This shallow earthquake 

(depth 8.0) triggered hundreds of landslides around the epicentral zone 

generating multiple rockslides, rock falls and rock avalanches (Sepúlveda & 

Serey, 2009). These landslides generated local tsunamis, causing damage to the 

salmon industry, hydroelectric plants and ten fatalities (Naranjo et al., 2009; 

Sepúlveda et al., 2022). 

Initially, the tectonic or volcanic origin of the sequence was debated. By analyzing 

b-value, time-magnitude distribution, the presence of monogenic volcanic cones 

and focal mechanisms, (Legrand et al., 2011) proposes that the Aysén 2007 

sequence had a tectonic-volcanic origin. On the other hand, (Mora et al., 2010) 

analyzed the initial phase of the sequence, suggesting from the focal 

mechanisms a tectonic origin. Subsequently, (Agurto-Detzel et al., 2014) 

analyzed the aftershocks of the sequence, showing that the seismicity extended 

for more than 50 km in lineaments that coincide with the trace of the LOFZ, 

suggesting a tectonic origin. 
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Through the analysis of high-resolution reflection seismic and bathymetric data, 

(Villalobos et al., 2020) infers that the temporal and spatial distribution of the 2007 

Aysén seismic sequence was controlled by the rupture of three main structures: 

Quitralco fault (QF), Rio Cuervo fault (RCF) and Punta Cola fault (PC). The 

authors suggest a tectonic origin for the sequence and propose that the RCF and 

QF faults represent a major source of seismic hazard since they did not reach a 

surface rupture during the sequence. 

 

4. Data 

In this work we used the data collected by a permanent network deployed by the 

CSN and OVDAS along the LOFZ. The array consists of seismic stations 

equipped with a broadband Trillium 120-s period sensor, a Marmot data logger 

system, and a Quanterra Q330 digitizer. The stations recorded continuously the 

north-south (NS), the east-west (EW) and the vertical (Z) directions a rate of 100 

samples per seconds. 

For this work, we used the data recorded by 17 broadband stations located in the 

south-central portion of the LOFZ (-43.75° to -46.25° and -74° to -72°). Due to 

environmental conditions and access problems to the sites, station maintenance 

is complex. Therefore, during the period of operation of the network (from 2012), 

there are long periods of time where some stations were not operational. For this 

reason, we decided to analyze the data recorded between 2018 and 2019. This 

period shows the highest number of stations operating simultaneously. Despite 

the above, there are several days where the availability of stations is scarce (see 

Figure 3). 

 

5. Methodology 

5.1. Detection and location of ordinary earthquakes 

Ordinary earthquakes detection was performed in a multi-stage process using 

the STA/LTA algorithm (Trnkoczy, 2009). The main goal of the developed 

methodology is the detection and localization of local seismicity associated with 

the tectonic and volcanic activity of the LOFZ. 
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MGDN and CHAC stations were used in this process, since they were the most 

stable stations during the period analyzed and the ones with the highest number 

of days recorded (see Figure 3). 

In the first stage, the raw data were divided into daily traces, all gaps were filled 

with white noise, the trend and mean were removed, and the data were filtered 

between 1 and 20 Hz. This frequency range was used to enhance the seismic 

signal of small earthquakes (Ml<4) with respect to the anthropogenic noise. 

In the second stage, we run the STA/LTA algorithm on the data from MGDN and 

CHAC stations, using a STA value of 2 seg and LTA value of 60 seg. Windows 

with an STA/LTA greater than 10(trigger threshold level) were considered as a 

potential detection. 

In the third stage, we used the detection times to generate the horizontal and 

vertical traces at each available station. The traces were cut 40 s before and after 

the detection time. Subsequently, the horizontal and vertical traces were 

correlated between each available station pair, generating the horizontal (CCH) 

and vertical (CCV) correlation coefficients, respectively. A detection was 

considered as a potential earthquake if in at least 3 or more station pairs the CCH 

and CCV values were greater than 0.4. A total of 840 detections were classified 

as potential earthquakes and were subjected to a manual picking process to 

identify the S- and P-wave arrival time at each available station. Finally, location 

of earthquakes was carried out by using the software SEISAN (Havskov & 

Ottemoller, 1999) and a 1D velocity model developed in the vicinity of the Chile 

Triple Junction (Agurto-Detzel et al., 2014). Figure 4 shows some examples of 

waveforms associated with earthquakes occurring in the study area and recorded 

by CHAC station. In general, the difference between the P- and S-wave arrival 

times (tS-P) is less than 12 s, indicating a short distance between the stations 

and the earthquakes. 

The resulting catalog (initial catalog) is composed of 751 events. To complete 

this catalog, we used the events reported by the CSN between 2018 and 2019. 

In the case of having an earthquake detected twice, the location proposed by the 
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CSN was chosen. Finally, the initial catalog is composed of 780 events whose 

spatial and temporal distribution is shown in Figure 5a and 5b, respectively. 

 

5.2. Local Magnitudes 

Local magnitudes (Ml) were calculated using the expressions of (Lahr, 1999): 

𝑀𝑙 = log10(𝐴) + 𝑏 ∗ log10(𝐷) − 𝑐 Ec. (1) 

Where D is the epicentral distance in km, A is the maximum displacement peak-

to-peak amplitude in mm, b and c are constants that depend on the epicentral 

distance: 

𝑏 = 0.15; 𝑐 = 0.80 𝑓𝑜𝑟 1 𝑘𝑚 ≤ 𝐷 < 200 𝑘𝑚 Ec. (2) 

𝑏 = 3.38; 𝑐 = 1.50 𝑓𝑜𝑟 200 𝑘𝑚 ≤ 𝐷 < 600 𝑘𝑚 Ec. (3) 

The expressions described above were applied for each station used in the 

localization process. The final local magnitude was calculated from the median 

of these values. The time evolution of the magnitudes is shown in Figure 5c, while 

Figure 5d shows the cumulative frequency-magnitude distribution. The 

magnitude for the initial catalog varies between Ml -0.9 and 3.6. 

 

5.3. Extended Catalog: Template Matching 

Template matching (TM) is a novel computational technique widely used in 

seismology. This high-resolution method uses a known signal (template) to detect 

in continuous seismic records events similar to the template (Gibbons & Ringdal, 

2006).  

TM has been used in different tectonic environments to detect, locate, and 

characterize weak seismic signals such as small magnitude earthquakes 

(Cabrera et al., 2022; Ross et al., 2019), non-volcanic tremors (Brown et al., 
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2008; Shelly et al., 2007), fractures in geothermal fields (Li & Zhan, 2018), 

icequakes (Röösli et al., 2014), among others. 

The use of TM has made it possible to extend seismic catalogs by a factor of ~10 

(Cabrera et al., 2022; Essing & Poli, 2022; Ross et al., 2019) allowing to improve 

the magnitude of completeness and reduce localization errors, generating 

extremely detailed catalogs. 

In this study, the TM was applied to the data following the next steps: 

i. The continuous daily traces (EW, NS and ZZ) are detrended, demeaned, 

filtered between 2 and 8 Hz using a Butterworth filter and resampled to 20 

Hz. This frequency range was chosen according to the observed local 

magnitudes to enhance the seismic signals over the ambient noise. 

ii. In the second step, for all earthquakes in the initial catalog, a template per 

component is generated for each station used in the localization process. 

The template waveform is defined as a 10 s time window starting 1 s 

before the arrival of the P-wave at the station. This selection resulted in 

11148 templates. Additionally, we calculated the signal to noise ratio 

(SNR) for each template as the ratio between the root-mean-square 

(RMS) during the 2*(tS-P) seconds before the arrival of the P-wave (noise 

windows) and the RMS during the 2*(tS-P) seconds after the arrival of the 

P-wave (signal windows). 

iii. We calculated the cross-correlation between the templates and the daily 

continuous data, considering a one-sample moving window. The daily 

cross-correlation function (CC) over the three components was calculated 

using the Fast Matched Filter algorithm (Beaucé et al., 2018). For the 

calculation of the CC, we assign a weight to each station according to the 

following expression: 

𝑆𝑁𝑅𝑖 =
∑ 𝑆𝑁𝑅𝑖,𝑘

3
𝑘=1

∑ ∑ 𝑆𝑁𝑅𝑖,𝑘
3
𝑘=𝑖

𝑛
𝑖=1

 
Ec. (4) 
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iv. Where SNRi,k is the signal-to-noise ratio for the “k” component of the 

station “i”. For more detail on the methodology used in the calculation of 

CC, see (Beaucé et al., 2018). 

v. We calculated the median absolute deviation (MAD) of the CC function 

averaged over all station and components. We defined a new detection 

when the MAD value of the daily CC is greater than 15. This threshold 

value minimizes false detections. 

vi. We order the events according to their detection time. We merge 

consecutive detections with interevent times less than the window length 

of the template (10 s). The detection with the highest correlation coefficient 

is considered as the final event.  

vii. We calculate the magnitude of the new detections from the amplitude ratio 

between detection and its template for two-time windows containing the P 

and S-wave, respectively. We consider a 2 s long time window starting 0.3 

before the arrival of the P-wave and S-wave. The final magnitude was 

estimated from the median value over all amplitude ratios and assuming 

that a difference of 10 in amplitude corresponds to a unit magnitude 

difference (Peng & Zhao, 2009; Ross et al., 2017). 

The proposed methodology leads to a final catalog of 7,219 events, which 

represents an extension of the initial catalog by a factor of ~9.3. Similar factors 

have been obtained in other studies where a similar criterion has been used 

(Cabrera et al., 2022; Frank et al., 2017; Ross et al., 2019). Figure 6 shows the 

temporal properties of the extended catalog. 

 

6. Results 

6.1. Initial Catalog and Local Seismicity 

The initial catalog is composed of 780 earthquakes with local magnitudes ranging 

from Ml -0.9 to 3.6 and depths less than 59 km. The magnitude of completeness 

(Mc) of the catalog is Ml = 1.0 with a b-value of 1.03 (Figure 4c), similar Mc 

(Mc=1.1) and b-values (b=1.11) have been obtained in the northern portion of the 

LOFZ between 38°S-40°S (Sielfeld et al., 2019). The initial catalog represents a 
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4.3-fold increase over the 180 earthquakes reported by the CSN for the same 

period (2018-2019). 

The temporal distribution (Figure 5b) shows that the seismic activity is persistent 

with a rate of 1.07 earthquakes per day. Because during the analyzed period 

some stations had operating problems, it is very likely that some events have not 

been detected and therefore the rate of seismic activity is higher. 

For most days, 1-3 events were identified (background seismicity). Some 

seismicity bursts with more than five events per day were identified in isolation, 

except between May 12 and June 12, 2018, where the seismicity rate increases 

to 10 events per day reaching a maximum of 24 events on May 16. During this 

period, 315 earthquakes occurred, which represents 40% of the initial catalog. 

Because the spatial distribution of these events was concentrated in the area 

where the 2007 Aysén seismic sequence occurred, we named this burst of 

seismicity as “The Aysén 2018 Seismic Sequence”. This sequence will be 

discussed later in this section. 

The spatial distribution (Figure 4a) shows that most of the hypocenters tends to 

be clustered mainly along major geomorphologic lineaments belonging to 

different branches of LOFZ and around the location of volcanoes (Figure 5). This 

observation is supported by the calculated focal mechanisms, most of which 

show strike-slip components consistent with the long-term deformation field along 

the LOFZ (Iturrieta et al., 2017; Lavenu & Cembrano, 1999). In a second order, 

some focal mechanisms of normal type were identified mainly in the Aysén fjords, 

where previous studies have identified the presence of local faults with normal 

kinematics (Easton et al., 2013; Villalobos et al., 2020). 

Most of this seismicity corresponds to shallow crustal events occurring in the 

South American Plate at depths less than 25 km. This value constrains the depth 

of the seismogenic zone for the study area and agrees with the values reported 

by other authors which vary between 15 and 40 km for nearby zones (Agurto-

Detzel et al., 2014; Pérez-Estay et al., 2020; Sielfeld et al., 2019). Hypocenters 

with depths greater than 30 km are concentrated towards the west side of the 

study area, where the Nazca plate is subducting beneath the South American 
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plate and therefore subduction-associated earthquakes are expected to occur. In 

this zone, we detected earthquakes with depths of up to 59 km, which is 

consistent with the limit of the wadati-benioff zone which ranges from 50-60 km 

to -45°S (Ide, 2012). 

The detected seismicity corresponds to small earthquakes with magnitudes less 

than Ml 3.6 (Figure 5b). These values coincide with the magnitudes reported in 

the north-central (Mw<3.8) (Lange et al., 2008; Sielfeld et al., 2019), south-central 

(Mw<4.1) (Pérez-Estay et al., 2020) and southern (Ml<3.4) (Agurto-Detzel et al., 

2014) portions of the LOFZ.  

According to their spatial distribution and the origin of the seismicity, we group 

the events into three types of clusters: 

• Cluster type A: Events with a tectonic origin and associated with LOFZ 

seismic activity. 

• Cluster type B: Events related to volcanic activity. 

• Cluster type C: Events of tectonic origin and associated with the 

subduction of the Nazca plate beneath South American plate. 

We defined a total of 8 clusters, 4 type A, 3 type B and 1 type C. The spatial 

distribution of the clusters is shown in Figure 5a, while the characteristics of each 

cluster are discussed in section 6.4. 

 

6.2. Extended Catalog 

From 780 templates, we were able to detect 6.540 new events, which represents 

an extension of the initial catalog by about 9.3 times. In Figure 6a we compare 

the temporal evolution of the extended and initial catalog. In general, both 

catalogs share a similar temporal evolution, although the extended catalog shows 

seismicity peaks not observed in the initial catalog especially for the second half 

of 2019. This is because in that period the CHAC and AYSN stations present a 

significant information gap (Figure 3a). 
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The extended catalog reaffirms that seismicity in the study area is persistent with 

a rate of 10 earthquakes per day and tends to be clustered in time and space, 

identifying several days where the seismicity rate exceeds 20 earthquakes per 

day. The peak of seismicity occurs between May and July 2018 during the 2018 

Aysén seismic sequence. In this period, more than 4000 earthquakes are 

detected with a maximum seismicity rate reaching 131 events per day on May 16 

and 23, 2018.  

Figure 6b shows the temporal distribution of the magnitudes for the extended 

catalog, which vary between Ml -3.0 and 3.6, which results in a sustainable 

improvement of this catalog in the detection of small magnitude events. The 

median magnitude is 0.6 showing that seismicity is characterized mainly by the 

occurrence of small magnitude events. 

In addition, Figure 5b shows the frequency-magnitude distribution for the 

extended catalog. The estimated b-value is of 1.12 which is similar to the b-value 

for the initial catalog and consistent with a tectonic origin of the seismicity (Farrell 

et al., 2009; Frohlich & Davis, 1993). On the other hand, the magnitude of 

completeness decreased from Ml 1.0 for the initial catalog to Ml 0.6 for the 

extended catalog. 

The correlation coefficient of the detections that compose the extended catalog 

varies between 0.22 and 1.0, the latter value being associated with the auto-

detection of the template. On the other hand, the number of detections per 

template varies between 1 (auto-detection) and 307 (Template #477) with an 

average of 10. Figure 6b shows the number of detections per template while 

Figure 6a shows its spatial distribution. From Figure 6b it is possible to observe 

that multiples templates detected more than 50 new events in the analyzed 

period. These new detections have locations close to the templates (Cabrera et 

al., 2022; Ross et al., 2019), showing that there are zones in the LOFZ with a 

high seismic productivity. Figure 6c shows the events detected with Templates 

#349 which share similar arrival time for the S and P, confirming that they are 

generated in an area very close to the template. 
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6.3. Similar Events and Repeating Earthquakes 

Because some templates have multiple detections with high correlation 

coefficients, we look for the presence of similar events and repeating 

earthquakes. Similar events are earthquakes that generate almost identical 

waveforms at a common station, implying that both events share similar locations 

and focal mechanisms (Schaff & Richards, 2004). When similar events are co-

located and their rupture area overlaps by at least 50%, these events are called 

repeating earthquakes (Gao et al., 2023), which represent repetitive ruptures of 

the same fault patch at different times (Uchida, 2019; Uchida & Bürgmann, 2019). 

Repeating earthquakes are generated in seismic patches that are loaded to the 

failure by a surrounding aseismic slip (creeping) (Nadeau & Johnson, 1998; 

Nadeau & McEvilly, 1999; Nakajima & Hasegawa, 2023) and are used for 

indicator of slow slip (Uchida, 2019). Repeating earthquakes have been detected 

on other major strike-slip faults, such as, San Andreas (North America) (Nadeau 

et al., 1995; Templeton et al., 2008), Haiyuan Fault System (Tibetan Plateau) 

(Deng et al., 2020), Anatolian Fault (Turkey) (Uchida et al., 2019) and Queen 

Charlotte Fault (Canada) (Hayward & Bostock, 2017) showing that a significant 

portion of the slip is accommodated by fault creep (Uchida & Bürgmann, 2019). 

In the first stage, we searched for families of similar events following the next 

steps: 

i. For each template, we selected from the extended catalog all the 

detections that have a correlation coefficient greater than 0.65. 

ii. For each available station, we generate waveforms for the template and 

its detection considering a time window of 2ts-p [s], starting 1 [s] before 

the arrival of the P-wave.  

iii. We filtered the traces between 2 and 12 Hz using a Butterworth filter. 

Similar frequency ranges have been used to identify repeating 

earthquakes of events with similar magnitudes (~Ml 1-2) (De Barros et al., 

2020; Hayward & Bostock, 2017; Konca et al., 2021; Zhou et al., 2022). 

iv. We calculate the cross-correlation between the template and its 

detections. If the correlation coefficient is greater than 0.90 in all 
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components for at least one station, the detection is considered as a 

similar event. 

After calculating the cross-correlation between all the templates and their 

detections, we grouped the events into families. We use the term family to refer 

to a set of events that have highly similar waveforms (correlation coefficient 

C.C.>0.9) in at least one station, which indicates that the focal mechanism and 

location of events are similar (Robinson et al., 2007; Snieder & Vrijlandt, 2005). 

We defined the families using the “chain-like method”. This method considers that 

if event A has a high correlation coefficient with event B, and event B correlates 

highly with event C, then it is assumed that event A and C will also have a high 

correlation and therefore events A, B and C belong to the same family (Got et al., 

1994; Igarashi et al., 2003; Peng & Ben-Zion, 2005).  

Figure 7 shows an example of events with highly similar waveforms occurring at 

different times (family of similar events). We identify a total of 103 families that 

have at least two events with similar waveforms and occur at different times. The 

spatial distribution of the families is shown in Figure 8a. We consider the location 

of the template with the lowest error as the representative location of the family. 

The occurrence of the families over time is shown in Figure 8b, while Figure 8c 

shows the number of times each family was identified. The number of events per 

family varied between 2 and 554 (Family #18) with a median value of 3 events. 

Figure 8c shows the traces associated with the family #18, where it is possible to 

observe that the 554 events share similar waveforms and S-P arrival times. This 

confirms that the members of a family share similar locations and focal 

mechanisms.  

 

A total of 1077 events were grouped into families, representing 15% of all 

detected seismicity. On the other hand, the time between two consecutive events 

for each family varies between 65 seconds (Family #12) and 398 days (Family 

#92). Families of similar events are distributed throughout the study area with 
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recurrence times averaging less than 9 days, demonstrating that an important 

part of the seismicity in the LOFZ tends to cluster in time and space. 

To understand whether similar events are generated by the same seismic patch 

or the rupture of nearby patches, we look for repeating earthquakes (RE) which 

are interpreted as seismic evidence of aseismic slip (Igarashi et al., 2003; Liu et 

al., 2022; Uchida & Bürgmann, 2019).  

Different methodologies have been proposed to identify repeating earthquakes, 

the most common of which are based on finding events that generate similar 

waveforms at one or more stations. However, in recent years, several authors 

have shown that this condition is not sufficient to ensure that two events represent 

the repetitive rupture of a seismic patch, suggesting that events with an 

overlapping area between 50-70% can be considered RE (Ellsworth & Bulut, 

2018; Gao et al., 2021, 2023). The latter condition requires dense seismic arrays 

capable of accurately measuring the delay times between arriving P and S waves 

of the different events.  

Because many stations have significant data gaps during the analyzed period, 

we employed the coda wave interferometry method to constrain the source 

separation between events (Hayward & Bostock, 2017; Robinson et al., 2007; 

Snieder & Vrijlandt, 2005). This approach uses the cross-correlation of the coda 

waves generated by two events at the same station to constrain their separation. 

The main advantage of this approach over other traditional methods, such as the 

double-difference method (Waldhauser & Ellsworth, 2000), is that it requires only 

one station and does not require a velocity model (Robinson et al., 2007; Snieder, 

2006; Snieder & Vrijlandt, 2005). 

The methodology used to identify ER follows the next steps: 

i. In each family of similar events, we selected those with a correlation 

coefficient greater than 0.97 in at least two stations.  

ii. We divide the event signals into 1.0 s windows and compute the cross 

correlation as a function of time by sliding the time window along the 

waveforms. 

iii. We calculate the source separation between events using equation (53) 
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of (Snieder & Vrijlandt, 2005) and assuming that the events are generated 

by a double couple source. We consider a Vp of 8.0 km/s and a Vs of 3.5 

m/s. 

iv. If the source separation is less than 50 m, the events are considered as 

repeating earthquakes. The threshold (50m) was selected by considering 

a circular rupture with constant stress drop (∆𝜎) of 3MPa and a rupture 

radius of (Kanamori & Anderson, 1975):  

𝑟 = (
7𝑀0

16∆𝜎
)

1
3
 

Ec. (5) 

Where, the moment-magnitude (M0) is related to the local magnitude 

through the following expression (Hanks & Kanamori, 1979): 

log (𝑀0) = 16.1 + 1.5𝑀𝑙 Ec. (6) 

If we consider a Ml~ 1.9, the diameter of the rupture would be of the order 

of 100 m, showing that a source separation of less than 50 m suggests a 

significant overlap (>50%). 

Figure 10 show an example of repeating earthquakes, where their traces have a 

correlation coefficient greater than 0.97 (Figure 10a and Figure 10b) and the 

source separation is less than 50 m (Figure 10c). We identified a total of 108 

repeating earthquakes, which were grouped into 33 families using the chain 

method. The number of events per family varies between 2 and 19 (Family #14). 

The spatial distribution of the families (Figure 11a) shows that repeating 

earthquakes are mainly concentrated in the Aysén area where 26 families are 

identified. The remaining families are identified in the vicinity of the Cay volcano 

(two families), in the western portion of the study area (subduction zone) (two 

families) and in the vicinity of different branches belonging to the LOFZ (three 

families). The temporal distribution of the families (Figure 11b) shows that most 

of the events occur in May during the 2018 Aysén seismic sequence. In this 

period, the families with the highest number of events occur in time intervals of 

less than 17 days (Family #10, Family #11 y Family #14). The interevent time 

between subsequent events varies between ~0.01 and ~336 days (Figure 11 d) 

with a median value of ~16 hr, showing that most families tend to occur in burst-

type sequences. 
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6.4. The 2018 Aysén Seismic Sequence 

 

During 2018 and 2019, we identified in the Aysén Fjords, the occurrence of 478 

earthquakes in an area of approximately 25x25 km2. The number earthquakes 

increase to more than 4000 when considering the detections of the final catalog. 

This seismic activity, accounting for 67% of the total seismicity detected in the 

initial catalog, primarily takes place between the months of May and June of 2018 

in the same region where the 2007 Aysén seismic sequence occurred. The 

spatial distribution of events is shown in Figure 12, where it is possible to observe 

that seismic activity in the area tends to occur at depths shallower than 30 km 

and is primarily associated with the Punta Cola, Rio Cuervo, and Quitralco faults, 

which were involved in the 2007 Aysén seismic sequence (Easton et al., 2013; 

Villalobos et al., 2020). The temporal evolution (Figure 13a) demonstrates that 

seismicity in the area is persistent between 2018 and 2019, with an average of 6 

events per day and local magnitudes that varies between Ml -3.0 and 3.6 (Figure 

13b). During the months of August and November 2019, there is a decrease in 

the number of detections due to operational issues with the CHAC and AYSN 

stations (Figure 3a). The seismic activity shows a notorious change since the end 

of April, when more than 10 earthquakes per day were detected for the first time. 

Subsequently, between the months of May and June, the peak of detected events 

was reached with a maximum of 109 events per day (May 16). In addition, the 

largest events (Ml 3.5 and Ml 3.6) occur in this period.  

Subsequently, seismicity begins to cease, identifying isolated days in the months 

of July, September, October, and November 2018 where the seismicity rate 

exceeds 20 events per day. During 2019, seismicity rate returns to background 

seismicity with an average of 1 event per day. Because more than 60% of the 

seismicity occurs between May and June 2018, we refer to this period as the 

2018 Aysén seismic sequence. 
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7. Conclusions 

We used a permanent network of 17 broadband stations to study the seismic 

behavior of the southern portion of the LOFZ between 2018 and 2019. 

Historically, this area has been hit by large earthquakes which have generated 

considerable economic and infrastructure damage and loss of human lives. 

During the analyzed period, we detected the occurrence of more than 7000 

earthquakes with magnitudes ranging between Ml -3.0 and 3.6 and depths 

generally less than 30 km. The spatial distribution and calculated focal 

mechanisms indicate that different branches of the LOFZ are the main source of 

seismic activity in the area. In general, the detected seismicity tends to be cluster 

in space and time, in families of events that share similar locations and focal 

mechanisms and occur in periods of time that vary between 1 min and 400 days. 

One of the most significant findings was the detection of a seismic swarm 

between the months of May and June 2018, where nearly 50% of the total 

detected seismicity occurred. The swarm took place in the Aysen fjords, in the 

same area where the 2007 Aysén seismic sequence occurred. The swarm was 

characterized by the occurrence of more than 3000 earthquakes with magnitudes 

less than Ml 3.6 and depths shallower than 20 km. The temporal and spatial 

evolution of seismicity suggests that the seismic swarm was driven by a diffusive 

process. The presence of repetitive earthquakes with interevent times shorter 

than 10 days confirms the presence of fluids as the triggering mechanism of the 

swarm. 

Our observations suggest that LOFZ is a complex system with several seismically 

active branches capable of generating a variety of seismic manifestations 

including ordinary earthquakes, volcano-related seismicity, seismic swarms, and 

repeating earthquakes. 

Considering the findings presented in this study, the available historical 

background and the proximity of some branches to populated areas, it is essential 

to re-evaluate the seismic hazard along the LOFZ. 

  



 

 
108 

References 

Agurto, H., Rietbrock, A., Barrientos, S., Bataille, K., & Legrand, D. (2012). Seismo-

tectonic structure of the Aysén Region, Southern Chile, inferred from the 2007 M 

w= 6.2 Aysén earthquake sequence. Geophysical Journal International, 190(1), 

116–130. https://doi.org/10.1111/j.1365-246X.2012.05507.x 

Agurto-Detzel, H., Rietbrock, A., Bataille, K., Miller, M., Iwamori, H., & Priestley, K. 

(2014). Seismicity distribution in the vicinity of the Chile Triple Junction, Aysén 

Region, southern Chile. Journal of South American Earth Sciences, 51, 1–11. 

https://doi.org/10.1016/j.jsames.2013.12.011 

Angermann, D., Klotz, J., & Reigber, C. (1999). Space-geodetic estimation of the 

Nazca-South America Euler vector. Earth and Planetary Science Letters, 171(3), 

329–334. 

Barrientos, S., Bataille, K., Aranda, C., Legrand, D., Báez, J. C., Agurto, H., Pavez, 

A., Genrich, J., Vigny, C., & Bondoux, F. (2007). Complex sequence of 

earthquakes in Fjordland, Southern Chile. Proceedings Geosur, 21. 

Barrientos, S. E., & Acevedo-Aránguiz, P. S. (1992). Seismological aspects of the 

1988–1989 Lonquimay (Chile) volcanic eruption. Journal of Volcanology and 

Geothermal Research, 53(1–4), 73–87. 

Barrientos, S. E., & Ward, S. N. (1990). The 1960 Chile earthquake: inversion for slip 

distribution from surface deformation. Geophysical Journal International, 103(3), 

589–598. 

Beaucé, E., Frank, W. B., & Romanenko, A. (2018). Fast matched filter (FMF): An 

efficient seismic matched‐filter search for both CPU and GPU architectures. 

Seismological Research Letters, 89(1), 165–172. 

Breitsprecher, K., & Thorkelson, D. J. (2009). Neogene kinematic history of Nazca–

Antarctic–Phoenix slab windows beneath Patagonia and the Antarctic Peninsula. 

Tectonophysics, 464(1–4), 10–20. 



 

 
109 

Brown, J. R., Beroza, G. C., & Shelly, D. R. (2008). An autocorrelation method to 

detect low frequency earthquakes within tremor. Geophysical Research Letters, 

35(16). https://doi.org/10.1029/2008GL034560 

Cabrera, L., Poli, P., & Frank, W. B. (2022). Tracking the spatio‐temporal evolution of 

foreshocks preceding the Mw 6.1 2009 L’Aquila earthquake. Journal of 

Geophysical Research: Solid Earth, 127(3), e2021JB023888. 

Cembrano, J., & Herve, F. (1993). The Liquiñe-Ofqui fault zone: A major Cenozoic 

strike-slip duplex in the Southern Andes. International Symposium on Andean 

Geodynamics, 2, 175–178. 

Cembrano, J., Hervé, F., & Lavenu, A. (1996a). The Liquiñe Ofqui fault zone: A long-

lived intra-arc fault system in southern Chile. Tectonophysics, 259(1-3 SPEC. 

ISS.), 55–66. https://doi.org/10.1016/0040-1951(95)00066-6 

Cembrano, J., Hervé, F., & Lavenu, A. (1996b). The Liquiñe Ofqui fault zone: A long-

lived intra-arc fault system in southern Chile. Tectonophysics, 259(1-3 SPEC. 

ISS.), 55–66. https://doi.org/10.1016/0040-1951(95)00066-6 

Chinn, D. S., & Isacks, B. L. (1983). Accurate source depths and focal mechanisms 

of shallow earthquakes in western South America and in the New Hebrides island 

arc. Tectonics, 2(6), 529–563. 

Cifuentes, I. L. (1989). The 1960 Chilean earthquakes. Journal of Geophysical 

Research, 94(B1), 665–680. https://doi.org/10.1029/JB094iB01p00665 

Comte, D., Gallego, A., Russo, R., Mocanu, V., Murdie, R., & VanDecar, J. (2007). 

The Aysen (Southern Chile) 2007 seismic swarm: volcanic or tectonic origin? 

AGU Spring Meeting Abstracts, 2007, S43C-04. 

De Barros, L., Cappa, F., Deschamps, A., & Dublanchet, P. (2020). Imbricated 

Aseismic Slip and Fluid Diffusion Drive a Seismic Swarm in the Corinth Gulf, 

Greece. Geophysical Research Letters, 47(9). 

https://doi.org/10.1029/2020GL087142 



 

 
110 

De Pascale, G. P., Froude, M., Penna, I., Hermanns, R. L., Sepúlveda, S. A., 

Moncada, D., Persico, M., Easton, G., Villalobos, A., & Gutiérrez, F. (2021). 

Liquiñe-Ofqui’s fast slipping intra-volcanic arc crustal faulting above the 

subducted Chile Ridge. Scientific Reports, 11(1). https://doi.org/10.1038/s41598-

021-86413-w 

Deng, Y., Peng, Z., & Liu‐Zeng, J. (2020). Systematic search for repeating 

earthquakes along the Haiyuan fault system in northeastern Tibet. Journal of 

Geophysical Research: Solid Earth, 125(7), e2020JB019583. 

Easton, G. V., Rebolledo, S., Sepúlveda, S. A., Lahsen, A., Thiele, R., Townley, B., 

Padilla, C., Rauld, R., Herrera, M. J., & Lara, M. (2013). Submarine earthquake 

rupture, active faulting and volcanism along the major Liquiñe-Ofqui Fault Zone 

and implications for seismic hazard assessment in the Patagonian Andes. 

Andean Geology, 40(1), 141–171. 

Ellsworth, W. L., & Bulut, F. (2018). Nucleation of the 1999 Izmit earthquake by a 

triggered cascade of foreshocks. Nature Geoscience, 11(7), 531–535. 

Essing, D., & Poli, P. (2022). Spatiotemporal Evolution of the Seismicity in the Alto 

Tiberina Fault System Revealed by a High-Resolution Template Matching 

Catalog. Journal of Geophysical Research : Solid Earth, 127, 10. 

https://doi.org/10.1029/2022JB024845ï 

Farrell, J., Husen, S., & Smith, R. B. (2009). Earthquake swarm and b-value 

characterization of the Yellowstone volcano-tectonic system. Journal of 

Volcanology and Geothermal Research, 188(1–3), 260–276. 

https://doi.org/10.1016/j.jvolgeores.2009.08.008 

Frank, W. B., Poli, P., & Perfettini, H. (2017). Mapping the rheology of the Central 

Chile subduction zone with aftershocks. Geophysical Research Letters, 44(11), 

5374–5382. 

Frohlich, C., & Davis, S. D. (1993). Teleseismic b values; or, much ado about 1.0. 

Journal of Geophysical Research: Solid Earth, 98(B1), 631–644. 



 

 
111 

Gallego, A., Russo, R. M., Comte, D., Mocanu, V., Murdie, R. E., & Vandecar, J. C. 

(2013). Tidal modulation of continuous nonvolcanic seismic tremor in the Chile 

triple junction region. Geochemistry, Geophysics, Geosystems, 14(4), 851–863. 

https://doi.org/10.1002/ggge.20091 

Gao, D., Kao, H., & Liu, J. (2023). Identification of Repeating Earthquakes: 

Controversy and Rectification. Seismological Research Letters, 94(6), 2655–

2665. 

Gao, D., Kao, H., & Wang, B. (2021). Misconception of Waveform Similarity in the 

Identification of Repeating Earthquakes. Geophysical Research Letters, 48(13). 

https://doi.org/10.1029/2021GL092815 

Gibbons, S. J., & Ringdal, F. (2006). The detection of low magnitude seismic events 

using array-based waveform correlation. Geophysical Journal International, 

165(1), 149–166. 

Got, J., Fréchet, J., & Klein, F. W. (1994). Deep fault plane geometry inferred from 

multiplet relative relocation beneath the south flank of Kilauea. Journal of 

Geophysical Research: Solid Earth, 99(B8), 15375–15386. 

Gutenberg, B., & Richter, C. (1954). Seismicity of the earth and associated 

phenomena. Priceton NJ: Priceton Univ. Pr, 1–310. 

Hanks, T. C., & Kanamori, H. (1979). A moment magnitude scale. Journal of 

Geophysical Research: Solid Earth, 84(B5), 2348–2350. 

Havskov, J., & Ottemoller, L. (1999). SEISAN earthquake analysis software. Seismol. 

Res. Lett, 70(5), 532–534. 

Hayward, T. W., & Bostock, M. G. (2017). Slip Behavior of the Queen Charlotte Plate 

Boundary Before and After the 2012, MW 7.8 Haida Gwaii Earthquake: Evidence 

From Repeating Earthquakes. Journal of Geophysical Research: Solid Earth, 

122(11), 8990–9011. https://doi.org/10.1002/2017JB014248 



 

 
112 

Ide, S. (2012). Variety and spatial heterogeneity of tectonic tremor worldwide. Journal 

of Geophysical Research: Solid Earth, 117(3). 

https://doi.org/10.1029/2011JB008840 

Idehara, K., Yabe, S., & Ide, S. (2014). Regional and global variations in the temporal 

clustering of tectonic tremor activity. Earth, Planets and Space, 66(1), 1–10. 

Igarashi, T., Matsuzawa, T., & Hasegawa, A. (2003). Repeating earthquakes and 

interplate aseismic slip in the northeastern Japan subduction zone. Journal of 

Geophysical Research: Solid Earth, 108(B5). 

Iturrieta, P. C., Hurtado, D. E., Cembrano, J., & Stanton-Yonge, A. (2017). States of 

stress and slip partitioning in a continental scale strike-slip duplex: Tectonic and 

magmatic implications by means of finite element modeling. Earth and Planetary 

Science Letters, 473, 71–82. 

Kanamori, H., & Anderson, D. L. (1975). Theoretical basis of some empirical relations 

in seismology. Bulletin of the Seismological Society of America, 65(5), 1073–

1095. 

Kanamori, H., & Rivera, L. (2017). An Mw = 7.7 slow earthquake in 1960 near the 

Aysén Fjord region, Chile. Geophysical Journal International, 211(1), 93–106. 

https://doi.org/10.1093/GJI/GGX292 

Kanamori, H., & Stewart, G. S. (1979). A slow earthquake. Physics of the Earth and 

Planetary Interiors, 18(3), 167–175. 

Konca, A. Ö., Karabulut, H., Güvercin, S. E., Eskiköy, F., Özarpacı, S., Özdemir, A., 

Floyd, M., Ergintav, S., & Doğan, U. (2021). From Interseismic Deformation With 

Near-Repeating Earthquakes to Co-Seismic Rupture: A Unified View of the 2020 

Mw6.8 Sivrice (Elazığ) Eastern Turkey Earthquake. Journal of Geophysical 

Research: Solid Earth, 126(10). https://doi.org/10.1029/2021JB021830 

Lahr, J. C. (1999). HYPOELLIPSE: A computer program for determining local 

earthquake hypocentral parameters, magnitude, and first motion pattern. 

Citeseer. 



 

 
113 

Lange, D., Cembrano, J., Rietbrock, A., Haberland, C., Dahm, T., & Bataille, K. (2008). 

First seismic record for intra-arc strike-slip tectonics along the Liquiñe-Ofqui fault 

zone at the obliquely convergent plate margin of the southern Andes. 

Tectonophysics, 455(1–4), 14–24. https://doi.org/10.1016/j.tecto.2008.04.014 

Lavenu, A., & Cembrano, J. (1999). Compressional-and transpressional-stress 

pattern for Pliocene and Quaternary brittle deformation in fore arc and intra-arc 

zones (Andes of Central and Southern Chile). Journal of Structural Geology, 

21(12), 1669–1691. 

Legrand, D., Barrientos, S., Bataille, K., Cembrano, J., & Pavez, A. (2011). The fluid-

driven tectonic swarm of Aysen Fjord, Chile (2007) associated with two 

earthquakes (Mw=6.1 and Mw=6.2) within the Liquiñe-Ofqui Fault Zone. 

Continental Shelf Research, 31(3–4), 154–161. 

https://doi.org/10.1016/j.csr.2010.05.008 

Li, Z., & Zhan, Z. (2018). Pushing the limit of earthquake detection with distributed 

acoustic sensing and template matching: A case study at the Brady geothermal 

field. Geophysical Journal International, 215(3), 1583–1593. 

https://doi.org/10.1093/gji/ggy359 

Liu, M., Li, H., Li, L., Zhang, M., & Wang, W. (2022). Multistage nucleation of the 2021 

Yangbi MS 6.4 earthquake, Yunnan, China and its foreshocks. Journal of 

Geophysical Research: Solid Earth, 127(5), e2022JB024091. 

Maksymowicz, A., Contreras-Reyes, E., Grevemeyer, I., & Flueh, E. R. (2012). 

Structure and geodynamics of the post-collision zone between the Nazca-

Antarctic spreading center and South America. Earth and Planetary Science 

Letters, 345–348, 27–37. https://doi.org/10.1016/j.epsl.2012.06.023 

Miller, M., Bataille, K., Priestley, K., Iwamori, H., & Calisto, I. (2005). Seismic imaging 

of a subducted ridge, southern Chile. AGU Fall Meeting Abstracts, 2005, S51A-

0982. 

Mora, C., Comte, D., Russo, R., Gallego, A., & Mocanu, V. (2010). Aysén seismic 

swarm (January 2007) in southern Chile: Analysis using Joint Hypocenter 



 

 
114 

Determination. Journal of Seismology, 14(4), 683–691. 

https://doi.org/10.1007/s10950-010-9190-y 

Murdie, R. E., Prior, D. J., Styles, P., Flint, S. S., Pearce, R. G., & Agar, S. M. (1993). 

Seismic responses to ridge-transform subduction: Chile triple junction. Geology, 

21(12), 1095–1098. 

Nadeau, R. M., Foxall, W., & McEvilly, T. V. (1995). Clustering and periodic recurrence 

of microearthquakes on the San Andreas fault at Parkfield, California. Science, 

267(5197), 503–507. 

Nadeau, R. M., & Johnson, L. R. (1998). Seismological studies at Parkfield VI: 

Moment release rates and estimates of source parameters for small repeating 

earthquakes. Bulletin of the Seismological Society of America, 88(3), 790–814. 

Nadeau, R. M., & McEvilly, T. V. (1999). Fault slip rates at depth from recurrence 

intervals of repeating microearthquakes. Science, 285(5428), 718–721. 

Nakajima, J., & Hasegawa, A. (2023). Prevalence of Repeating Earthquakes in the 

Continental Crust and Subducting Slabs: Triggering of Earthquakes by Aseismic 

Slip. Journal of Geophysical Research: Solid Earth, 128(2). 

https://doi.org/10.1029/2022JB024667 

Naranjo, J. A., Arenas, M., Clavero, J., & Muñoz, O. (2009). Mass movement-induced 

tsunamis: main effects during the Patagonian Fjordland seismic crisis in Aisén 

(45° 25’S), Chile. Andean Geology, 36(1), 137–145. 

Peng, Z., & Ben-Zion, Y. (2005). Spatiotemporal variations of crustal anisotropy from 

similar events in aftershocks of the 1999 M 7.4 Izmit and M 7.1 Düzce, Turkey, 

earthquake sequences. Geophysical Journal International, 160(3), 1027–1043. 

Peng, Z., & Zhao, P. (2009). Migration of early aftershocks following the 2004 

Parkfield earthquake. Nature Geoscience, 2(12), 877–881. 

Pérez-Estay, N., Yáñez, G., Crempien, J., Roquer, T., Cembrano, J., Valdenegro, P., 

Aravena, D., Arancibia, G., & Morata, D. (2020). Seismicity in a Transpressional 



 

 
115 

Volcanic Arc: The Liquiñe-Ofqui Fault System in the Puyuhuapi Area, Southern 

Andes, Chile (44°S). Tectonics, 39(11). https://doi.org/10.1029/2020TC006391 

Robinson, D. J., Snieder, R., & Sambridge, M. (2007). Using coda wave interferometry 

for estimating the variation in source mechanism between double couple events. 

Journal of Geophysical Research: Solid Earth, 112(12). 

https://doi.org/10.1029/2007JB004925 

Röösli, C., Walter, F., Husen, S., Andrews, L. C., Lüthi, M. P., Catania, G. A., & 

Kissling, E. (2014). Sustained seismic tremors and icequakes detected in the 

ablation zone of the Greenland ice sheet. Journal of Glaciology, 60(221), 563–

575. 

Rosenau, M., Melnick, D., & Echtler, H. (2006). Kinematic constraints on intra-arc 

shear and strain partitioning in the southern Andes between 38°S and 42°S 

latitude. Tectonics, 25(4). https://doi.org/10.1029/2005TC001943 

Ross, Z. E., Hauksson, E., & Ben-Zion, Y. (2017). Abundant off-fault seismicity and 

orthogonal structures in the San Jacinto fault zone. Science Advances, 3(3), 

e1601946. 

Ross, Z. E., Trugman, D. T., Hauksson, E., & Shearer, P. M. (2019). Searching for 

hidden earthquakes in Southern California. Science, 364(6442), 767–771. 

Rothé, J.-P. (1969). The seismicity of the earth, 1953-1965= La séismicité du globe 

1953-1965. (No Title). 

Russo, R. M., Gallego, A., Comte, D., Mocanu, V. I., Murdie, R. E., Mora, C., & 

VanDecar, J. C. (2011). Triggered seismic activity in the Liquiñe-Ofqui fault zone, 

southern Chile, during the 2007 Aysen seismic swarm. Geophysical Journal 

International, 184(3), 1317–1326. https://doi.org/10.1111/j.1365-

246X.2010.04908.x 

Sáez, M., Ruiz, S., Ide, S., & Sugioka, H. (2019). Shallow nonvolcanic tremor activity 

and potential repeating earthquakes in the Chile triple junction: Seismic evidence 

of the subduction of the active Nazca–Antarctic spreading center. Seismological 

Research Letters, 90(5), 1740–1747. https://doi.org/10.1785/0220180394 



 

 
116 

Schaff, D. P., & Richards, P. G. (2004). Repeating seismic events in China. Science, 

303(5661), 1176–1178. 

Sepúlveda, S. A., Ochoa-Cornejo, F., & Serey, A. (2022). Earthquake-Induced 

Landslides and Ground Failure in Chile: The Aysen 2007 and Maule 2010 

Earthquakes. In Coseismic Landslides: Phenomena, Long-Term Effects and 

Mitigation (pp. 41–57). Springer. 

Sepúlveda, S. A., & Serey, A. (2009). Tsunamigenic, earthquake-triggered rock slope 

failures during the April 21, 2007 Aisén earthquake, southern Chile (45.5 S). 

Andean Geology, 36(1), 131–136. 

Sepúlveda, S. A., Serey, A., Lara, M., Pavez, A., & Rebolledo, S. (2010). Landslides 

induced by the April 2007 Aysén Fjord earthquake, Chilean Patagonia. 

Landslides, 7(4), 483–492. https://doi.org/10.1007/s10346-010-0203-2 

Shelly, D. R., Beroza, G. C., & Ide, S. (2007). Non-volcanic tremor and low-frequency 

earthquake swarms. Nature, 446(7133), 305–307. 

https://doi.org/10.1038/nature05666 

Siebert, L., & Simkin, T. (2013). Volcanoes of the world: An illustrated catalog of 

Holocene volcanoes and their eruptions. 

Sielfeld, G., Lange, D., & Cembrano, J. (2019). Intra-Arc Crustal Seismicity: 

Seismotectonic Implications for the Southern Andes Volcanic Zone, Chile. 

Tectonics, 38(2), 552–578. https://doi.org/10.1029/2018TC004985 

Snieder, R. (2006). The theory of coda wave interferometry. Pure and Applied 

Geophysics, 163, 455–473. 

Snieder, R., & Vrijlandt, M. (2005). Constraining the source separation with coda wave 

interferometry: Theory and application to earthquake doublets in the Hayward 

fault, California. Journal of Geophysical Research: Solid Earth, 110(4), 1–15. 

https://doi.org/10.1029/2004JB003317 



 

 
117 

Templeton, D. C., Nadeau, R. M., & Bürgmann, R. (2008). Behavior of repeating 

earthquake sequences in central California and the implications for subsurface 

fault creep. Bulletin of the Seismological Society of America, 98(1), 52–65. 

Trnkoczy, A. (2009). Understanding and parameter setting of STA/LTA trigger 

algorithm. In New manual of seismological observatory practice (NMSOP) (pp. 

1–20). Deutsches GeoForschungsZentrum GFZ. 

Uchida, N. (2019). Detection of repeating earthquakes and their application in 

characterizing slow fault slip. In Progress in Earth and Planetary Science (Vol. 6, 

Issue 1). Springer Berlin Heidelberg. https://doi.org/10.1186/s40645-019-0284-z 

Uchida, N., & Bürgmann, R. (2019). Repeating earthquakes. Annual Review of Earth 

and Planetary Sciences, 47, 305–332. 

Uchida, N., Kalafat, D., Pinar, A., & Yamamoto, Y. (2019). Repeating earthquakes 

and interplate coupling along the western part of the North Anatolian Fault. 

Tectonophysics, 769, 228185. 

Villalobos, A., Easton, G., Maksymowicz, A., Ruiz, S., Lastras, G., De Pascale, G. P., 

& Agurto‐Detzel, H. (2020). Active faulting, submarine surface rupture, and 

seismic migration along the Liquiñe‐Ofqui Fault System, Patagonian Andes. 

Journal of Geophysical Research: Solid Earth, 125(9), e2020JB019946. 

Waldhauser, F., & Ellsworth, W. L. (2000). A double-difference earthquake location 

algorithm: Method and application to the northern Hayward fault, California. 

Bulletin of the Seismological Society of America, 90(6), 1353–1368. 

Zhou, Y., Xu, L., Wu, J., Li, C., Fang, L., & Pan, Z. (2022). Seismicity of the repeating 

earthquake clusters in the northern Xiaojiang fault zone and its implications. 

Frontiers in Earth Science, 10. https://doi.org/10.3389/feart.2022.917635 

  



 

 
118 

Figure captions 

Figure 1. Seismotectonic of the Chile trench between -42°S and -48°S. Red 

line represent the Chile Ridge spreading center. The continuous black, red, and 

purple lines represent the surface trace of the LOFZ, the Chile Ridge spreading 

center and the estimated rupture extent of the Mw 9.5 1960 Valdivia giant 

megathrust earthquake (S. E. Barrientos & Ward, 1990). Dots are epicenters of 

events from the CSN catalog from 2005 to 2017. Diamonds represent the 

epicenters of the non-volcanic tremors (NVT) according to the catalogs of (Ide, 

2012; Idehara et al., 2014; Sáez et al., 2019). The color bar is related to the 

hypocentral depth of the earthquakes and NVT. Stars represent the epicentral 

location of historical earthquakes with a magnitude greater than Ms 6.0. Focal 

mechanisms were obtained from (Agurto et al., 2012; Kanamori & Rivera, 2017; 

Lange et al., 2008). Volcanoes are plotted as cyan triangles (Siebert & Simkin, 

2013). The blue box indicates the study area. 

 

Figure 2. (a) Study area, seismic arrays, and epicenter’s location. Blue 

squares show the location of broadband stations. Dots represents the distribution 

of earthquakes according to the CSN catalog from 2005 to 2017. Volcanoes are 

plotted as cyan triangles. The red box indicates the Aysén 2007 seismic 

sequence area. (b) Temporal distribution of earthquakes. The purple solid line 

indicates the period from which the CSN in conjunction with OVDAS deployed a 

permanent seismic array in the study area. (c) Aysén 2007 seismic sequence. 

The circles represent the epicentral distribution of earthquakes according to the 

CSN, (Agurto et al., 2012; S. Barrientos et al., 2007; Legrand et al., 2011). The 

focal mechanisms for the main events were obtained from (Agurto et al., 2012). 

For figures (a) and (b) the solid black line represents the surface trace of the 

LOFZ while the colored bar indicates the hypocentral depth of the earthquakes. 

 

Figure 3. Seismic Array. (a) Availability of stations per day. (b) Total days 

recorded for each station. 
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Figure 4. Example of earthquake waveforms generated in the study area and 

recorded by the CHAC station. Figure 2a shows the location of the stations. The 

waveforms are associated with earthquakes that have time differences between 

the arrival of the S-wave and the P-wave (S-Ptime) at the CHAC station of: (a) S-

Ptime ~3[s]; (b) S-Ptime ~4.5[s]; (c) S-Ptime ~6.6[s] and (d) S- Ptime ~11[s]. Each 

graph shows the east-west (HE), north-south (NS) and vertical components (ZZ). 

Traces were filtered between 2 and 8 [Hz]. 

 

Figure 5. Local seismicity detected in this work. (a) Epicentral distribution of 

the 780 earthquakes reported in the initial catalog. The size of the circles is 

proportional to the local magnitude while the color scale is related to the depth of 

the earthquakes. (b) Temporal distribution of earthquakes reported by the CSN 

between 2018-2019 (blue bars and lines) and the initial catalog developed in the 

present study (black bars and lines). (c) Temporal distribution of the local 

magnitude. (d) Magnitude-frequency histogram for the initial catalog. Bars 

indicates numbers of earthquakes each 0.2 units-of-magnitude bins. 

 

Figure 6. Extended catalog. (a) Number of earthquakes detected per day 

according to the CSN catalog (red bars), initial catalog (blue bars) and extended 

catalog (black bars). (b) Temporal distribution for the local magnitude of the 

extended catalog. (c) Cumulative frequency-magnitude distribution for the initial 

catalog (red circles) and extended catalog (blue circles). 

 

Figure 7. Detections per Template. (a) Spatial distribution of the number of 

detections per Template. The color scale indicates the number of detections per 

template and is saturated at a maximum of 100. (b) Number of detections per 

template. (c) In the panel above, all waveforms associated with the 349 template 

detections are presented. In the bottom panel, the blue line shows the waveform 



 

 
120 

associated to the template while the red line shows the stacking of the waveforms 

associated to the new detections. 

 

Figure 8. Example of events with highly similar waveforms (CC>0.90) or 

family events. (a) East-West waveform, (b) North-South waveforms and (c) 

Vertical waveforms 

 

Figure 9. Families of events with similar waveforms. (a) Circles show the 

spatial distribution of the families that have at least two events with a C.C. greater 

than 0.9 in at least one station. The color of the circles indicates the numbering 

of each family while the size is proportional to the number of events that make up 

each family. (b) Temporal distribution of the events of each family. (c) Frequency 

distribution of families. (d) Vertical trace of events belonging to Family #18 and 

recorded at station AYSN. 

 

Figure 10. Example of repeating earthquakes. (a) Red line shows event 

occurred on May 12, 2018 at 00:43:41.40 while blue line shows event occurred 

on May 13, 2018 at 05:49:41.24. Traces were filtered between 2 and 12 Hz using. 

(b) Temporal evolution of the cross-correlation coefficient in a 1.0 s long windows. 

(c) Source separation between events calculated from expression (53) of 

(Snieder & Vrijlandt, 2005). 

 

Figure 11. Families of repeating earthquakes. (a) Circles show the spatial 

distribution of the families while the color indicates the numbering of each family, 

and the size is proportional to the number of events that make up each family (b) 

Temporal distribution of the events of each family (d) Interevent time between 

subsequent events in each family. 
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Figure 12. The 2018 Aysén Seismic Sequence. Circles and squares represent 

the spatial distribution of ordinary earthquakes detected in the initial catalog and 

families of repeating events, respectively. The size of the symbols is proportional 

to their local magnitude. Stars show the main events of the 2007 Aysén seismic 

sequence (2007-AYSS) according to (Agurto et al., 2012). Faults are from 

(Villalobos et al., 2020). 

 

Figure 13. Seismicity in the Aysén Fjords between 2018 and 2019. (a) Number 

of earthquakes detected per day according to the final catalog (blue bars) and 

initial catalog (red bars). (b) Temporal distribution of local magnitudes according 

to initial (red dots) and final catalog (blue dots).  
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Figure 1. Seismotectonic of the Chile trench between -42°S and -48°S. Red 

line represent the Chile Ridge spreading center. The continuous black, red, and 

purple lines represent the surface trace of the LOFZ, the Chile Ridge spreading 

center and the estimated rupture extent of the Mw 9.5 1960 Valdivia giant 

megathrust earthquake (S. E. Barrientos & Ward, 1990). Dots are epicenters of 

events from the CSN catalog from 2005 to 2017. Diamonds represent the 
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epicenters of the non-volcanic tremors (NVT) according to the catalogs of (Ide, 

2012; Idehara et al., 2014; Sáez et al., 2019). The color bar is related to the 

hypocentral depth of the earthquakes and NVT. Stars represent the epicentral 

location of historical earthquakes with a magnitude greater than Ms 6.0. Focal 

mechanisms were obtained from (Agurto et al., 2012; Kanamori & Rivera, 2017; 

Lange et al., 2008). Volcanoes are plotted as cyan triangles (Siebert & Simkin, 

2013). The blue box indicates the study area. 
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Figure 2. (a) Study area, seismic arrays, and epicenter’s location. Blue squares show the location of broadband stations. 

Dots represents the distribution of earthquakes according to the CSN catalog from 2005 to 2017. Volcanoes are plotted as 

cyan triangles. The red box indicates the Aysén 2007 seismic sequence area. (b) Temporal distribution of earthquakes. The 

purple solid line indicates the period from which the CSN in conjunction with OVDAS deployed a permanent seismic array in 

the study area. (c) Aysén 2007 seismic sequence. The circles represent the epicentral distribution of earthquakes according 

to the CSN, (Agurto et al., 2012; S. Barrientos et al., 2007; Legrand et al., 2011). The focal mechanisms for the main events 

were obtained from (Agurto et al., 2012). For figures (a) and (b) the solid black line represents the surface trace of the LOFZ 

while the colored bar indicates the hypocentral depth of the earthquakes. 
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Figure 3. Seismic Array. (a) Availability of stations per day. (b) Total days recorded for each station. 
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Figure 4. Example of earthquake waveforms generated in the study area and recorded by the CHAC station. Figure 2a 

shows the location of the stations. The waveforms are associated with earthquakes that have time differences between the 

arrival of the S-wave and the P-wave (S-Ptime) at the CHAC station of: (a) S-Ptime ~3[s]; (b) S-Ptime ~4.5[s]; (c) S-Ptime 

~6.6[s] and (d) S- Ptime ~11[s]. Each graph shows the east-west (HE), north-south (NS) and vertical components (ZZ). Traces 

were filtered between 2 and 8 [Hz]. 
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Figure 5. Local seismicity detected in this work. (a) Epicentral distribution of the 780 earthquakes reported in the initial catalog. 
The size of the circles is proportional to the local magnitude while the color scale is related to the depth of the earthquakes. (b) 
Temporal distribution of earthquakes reported by the CSN between 2018-2019 (blue bars and lines) and the initial catalog 
developed in the present study (black bars and lines). (c) Temporal distribution of the local magnitude. (d) Magnitude-frequency 
histogram for the initial catalog. Bars indicates numbers of earthquakes each 0.2 units-of-magnitude bins. 
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Figure 6. Extended catalog. (a) Number of earthquakes detected per day according to the CSN catalog (red bars), initial 
catalog (blue bars) and extended catalog (black bars). (b) Temporal distribution for the local magnitude of the extended catalog. 
(c) Cumulative frequency-magnitude distribution for the initial catalog (red circles) and extended catalog (blue circles). 
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Figure 7. Detections per Template. (a) Spatial distribution of the number of detections per Template. The color scale indicates 
the number of detections per template and is saturated at a maximum of 100. (b) Number of detections per template. (c) In the 
panel above, all waveforms associated with the 349 template detections are presented. In the bottom panel, the blue line shows 
the waveform associated to the template while the red line shows the stacking of the waveforms associated to the new detections. 
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Figure 8. Example of events with highly similar waveforms (CC>0.90) or family events. (a) East-West waveform, (b) North-
South waveforms and (c) Vertical waveforms 
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Figure 9. Families of events with similar waveforms. (a) Circles show the spatial distribution of the families that have at least 
two events with a C.C. greater than 0.9 in at least one station. The color of the circles indicates the numbering of each family 
while the size is proportional to the number of events that make up each family. (b) Temporal distribution of the events of each 
family. (c) Frequency distribution of families. (d) Vertical trace of events belonging to Family #18 and recorded at station AYSN. 
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Figure 10. Example of repeating earthquakes. (a) Red line shows event occurred on May 12, 2018 at 00:43:41.40 while blue 
line shows event occurred on May 13, 2018 at 05:49:41.24. Traces were filtered between 2 and 12 Hz using. (b) Temporal 
evolution of the cross-correlation coefficient in a 1.0 s long windows. (c) Source separation between events calculated from 
expression (53) of (Snieder & Vrijlandt, 2005). 
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Figure 11. Families of repeating earthquakes. (a) Circles show the spatial distribution of the families while the color indicates the 
numbering of each family, and the size is proportional to the number of events that make up each family (b) Temporal distribution 
of the events of each family (d) Interevent time between subsequent events in each family. 
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Figure 12. The 2018 Aysén Seismic Sequence. Circles and squares represent the spatial distribution of ordinary earthquakes 
detected in the initial catalog and families of repeating events, respectively. The size of the symbols is proportional to their local 
magnitude. Stars show the main events of the 2007 Aysén seismic sequence (2007-AYSS) according to (Agurto et al., 2012). 
Faults are from (Villalobos et al., 2020), QF (Quitralco Fault), RCF (Rio Cuervo Fault), PCF (Punta Cola Fault) and PMF (Punta 
Mano Fault).  
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Figure 13. Seismicity in the Aysén Fjords between 2018 and 2019. (a) Number of earthquakes detected per day according to 
the final catalog (blue bars) and initial catalog (red bars). (b) Temporal distribution of local magnitudes according to initial (red 
dots) and final catalog (blue dots).  
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4 Resumen y Conclusiones Particulares 

El objetivo de la presente investigación fue la búsqueda, localización y caracterización de 

señales sísmicas lentas en el margen chileno. La búsqueda de estas señales se realizó 

en datos recopilados por redes sismológicas desplegadas en la zona norte, centro-sur y 

sur de Chile. Las redes utilizadas se detallan a continuación: 

1) En la zona sur se analizaron dos redes. La primera compuesta por cinco 

estaciones de periodo corto (1s) desplegadas en el fondo del mar (OBS) bajo el 

punto triple chileno. Esta red registró de forma continua entre los meses de marzo 

y octubre del 2009. La segunda red, corresponde a estaciones sismológicas 

desplegadas por el OVDAS y el CSN a lo largo del sistema de fallas Liquiñe-Ofqui. 

Esta red está compuesta por 17 estaciones banda ancha (120 s) y registraron de 

forma continua entre los años 2018 y 2019. 

2) En la zona centro-sur se analizaron los datos recopilados por diez estaciones de 

periodo corto (1s) desplegadas en el fondo del mar frente a las costas de 

Pichilemu. Esta red registró de forma continua entre mayo del 2012 y marzo del 

2013. 

3) En la zona norte se analizaron los datos recopilados por diez estaciones banda 

ancha (120s) desplegadas en tierra en torno a la ciudad de Copiapó, las cuales 

registraron de forma continua entre junio del 2019 y enero del 2020. 

Las redes sismológicas analizadas permitieron detectar por primera vez la ocurrencia de 

señales sísmicas lentas superficiales en el margen chileno, así como también la 

ocurrencia de terremotos repetitivos en el sistema de fallas Liquiñe-Ofqui. A continuación, 

se presentan las conclusiones particulares obtenidas de cada investigación: 
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4.1 Shallow Nonvolcanic Tremor Activity and Potential Repeating Earthquakes in 

the Chile Triple Junction: Seismic Evidence of the Subduction of the Active 

Nazca–Antarctic Spreading Center (Sáez et al., 2019). 

En esta investigación estudiamos las manifestaciones sísmicas de tipo lenta y ordinaria 

que genera la subducción del Ridge de Chile bajo la placa sudamericana. En la 

investigación se muestra por primera vez la ocurrencia de tremores tectónicos 

superficiales en el margen chileno. Estas señales están caracterizadas por un contenido 

de frecuencia entre 2-8 [Hz] y un carácter no impulsivo. Propiedades similares han sido 

identificados en otros ambientes tectónicos. Durante el periodo analizado, se identificaron 

tremores tectónicos por períodos de tiempo superiores a 1 día. Utilizando la técnica S-P 

fue posible concluir que estas señales eran generadas por una fuente ubicada a un 

tiempo ts-p (diferencia entre el tiempo de llegada de la onda S y onda P) de 

aproximadamente 2 segundos. Por otro lado, al analizar la sismicidad ordinaria pudimos 

identificar terremotos ordinarios y repetitivos de pequeñas amplitudes con tiempos ts-p ~ 

2 s. A partir de estas observaciones, concluimos que existe una zona bajo el punto triple 

chileno capaz de romper de forma frágil (generando sismicidad ordinaria) y dúctil 

(generando tremores y terremotos repetitivos). Esta zona sería el prisma de acreción el 

cual podría tener un comportamiento sísmico dual (frágil y dúctil) debido a la presencia 

de fluidos. 

 

4.2 Post-seismic response of the outer accretionary prism after the 2010 Maule 

earthquake, Chile (Tréhu et al., 2019). 

En esta investigación se muestra como estudiar la respuesta dinámica que se genera en 

el prisma de acreción luego de un gran terremoto como el del Maule 2010 Mw 8.8. Para 

estudiar el comportamiento sísmico del prisma se analizó la sismicidad ordinaria que 

ocurre a menos de 125 km del arreglo y se buscó evidencias de posibles deslizamientos 

asísmicos. La investigación muestra que la mayor parte de la sismicidad ocurre cerca del 

límite entre el prisma de acreción activo y el basamento continental o en la elevación 

exterior hacia la fosa. La sismicidad detectada generalmesnte está acompañada de T-

Phase, lo anterior dificultó la detección de tremores tectónicos, debido a que ambas 
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señales comparten el mismo contenido de frecuencia y poseen formas no impulsivas 

similares. A pesar de lo anterior, el día 16 de diciembre se detectó una señal que cumple 

con los criterios para ser clasificada como tremor tectónico (velocidad de propagación 

cercana a los 3.5 km/s). Las observaciones sísmicas desarrolladas junto con las 

detecciones de eventos transientes permiten concluir que la respuesta post-sísmica del 

prisma de acreción está controlada por deformaciones sísmicas y asísmicas. 

 

4.3 Along-Dip Segmentation of the Slip Behavior and Rheology of the Copiapó 

Ridge Subducted in North-Central Chile (Pastén-Araya et al., 2022) 

En esta investigación se muestra como la subducción del ridge de Copiapó controla el 

comportamiento sísmico en la región de Atacama. Para dicho propósito se desarrolla un 

catálogo sísmico detallado que incluye el picado de múltiples fases S y P, las cuales, a 

su vez, son utilizadas para la construcción de un modelo tomográfico 3D de la zona. 

Adicionalmente, se identifica la ocurrencia de eventos repetitivos y tremores tectónicos. 

A partir de la distribución espacial de las distintas manifestaciones sísmicas y su 

correlación con los modelos tomográficos, la investigación concluye que la subducción 

del ridge induce una segmentación de la sismicidad en profundidad. En particular, se 

propone la presencia de una zona superficial “bloqueada” (50-65 km de profundidad) y 

caracterizada por razones de Vp/Vs elevadas. En esta zona se desarrollan las 

manifestaciones ordinarias y terremotos repetitivos. Entre los 65 y 85 km de profundidad 

se propone la presencia de una zona de transición con valores intermedios de Vp/Vs. En 

esta zona se genera sismicidad ordinaria de tipo intraplaca y se identifica la presencia de 

tremores tectónicos. Finalmente, entre 80 y 100 km de profundidad se propone la 

presencia de una zona asísmica, caracterizada por valores intermedios de Vp/Vs y en 

donde se desarrollan deslizamientos lentos.  

 

A pesar de que la investigación propone la presencia de tremores tectónicos, las 

velocidades de propagación de estas señales (~2.0 km/s) no corresponden a las 

esperadas (~3.5 km/s). Por otro lado, se descarta que las señales sean T-Phase, debido 
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a que estas ondas se atenúan fuertemente al entrar el contacto con el continente y su 

velocidad de propagación es cercana a los 1.45 km/s (Sáez & Ruiz, 2018). Por lo tanto, 

estas señales deberán ser estudiadas cuidadosamente para comprender su origen. 
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4.4 Revealing the seismic behavior of the southern portion of the Liquiñe-Ofqui 

fault zone (Sáez et al., 2024 en preparación). 

La investigación se centra en estudiar las manifestaciones sísmicas que se generan en 

la porción sur del sistema de fallas Liquiñe-Ofqui (-44°S y -46°S). En la primera etapa del 

estudio se desarrolló una metodología de detección automática para identificar 

terremotos locales (ts-p<12 s) los cuales posteriormente fueron localizados mediante un 

proceso de picado manual. Este catálogo inicial fue utilizado para generar plantillas de 

terremotos, las cuales fueron utilizadas para extender el catálogo inicial, aplicando para 

ello la metodología de template matching. En total se identificaron más de 7200 

terremotos, los cuales poseen magnitudes locales inferiores a 3.6 y ocurren a 

profundidades menores a 30 km. La distribución espacial y temporal de la sismicidad 

demuestra que el sistema de fallas liquiñe-ofqui es la principal fuente de sismicidad en la 

zona. En un segundo orden se identificaron eventos relacionados con la actividad 

volcánica de la zona, así como también, terremotos relacionados con la subducción de la 

placa de Nazca bajo Sudamerica. Estos últimos caracterizados por profundidades 

mayores a 30 km. 

Los resultados del template matching fueron utilizados para detectar familias de eventos 

similares, los cuales comparten ubicaciones y mecanismos focales similares, aunque no 

necesariamente representan la ruptura del mismo parche sísmico (evento repetitivo). 

Estas familias representan más del 15% de la sismicidad total detectada, demostrando 

que una fracción importante de la actividad sísmica tiende a agruparse en tiempo y 

espacio. 

Uno de los hallazgos más importantes de la investigación fue la identificación de un 

enjambre sísmico en la misma zona donde tuvo lugar la secuencia sísmica de Aysén en 

el año 2007. Este enjambre, nombrado secuencia sísmica de Aysén 2018, estuvo 

caracterizado por la ocurrencia de más de 3000 terremotos entre los meses de mayo y 

julio del 2018, los cuales presentaron magnitudes menores a Ml 3.6 y profundidades 

inferiores a 25 km. Al evaluar la distribución temporal de la sismicidad se concluye que 

las fallas Punta Cola, Rio Cuervo y Quitralco fueron las responsables de la ocurrencia del 

enjambre sísmico. Adicionalmente, durante esta secuencia se identificaron la ocurrencia 
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de terremotos repetitivos con tiempos de recurrencia menores a 10 días (actividad tipo 

burst). 

Al evaluar la evolución temporal y espacial de la sismicidad es posible identificar que el 

enjambre estuvo modulado por un proceso difusivo, lo que sumado a la presencia de 

terremotos repetitivos de tipo burst permite concluir que la presencia de fluidos es el 

mecanismo que gatilla el enjambre. 

A partir de las observaciones desarrolladas durante esta investigación se concluye que 

el sistema de fallas Liquiñe-Ofqui presenta varias ramas sísmicamente activas, capaces 

de generar una variedad de señales sísmicas de tipo ordinaria (terremotos ordinarios de 

pequeña y gran magnitud) y ordinaria-lenta (terremotos repetitivos y enjambres sísmicos). 

 

  



 

 
150 

5 Conclusiones Generales 

A continuación, se listan las conclusiones generales obtenidas a partir de la investigación 

desarrollada y los antecedentes disponibles a la fecha: 

• Las últimas observaciones sismológicas, nos han permitido entender que la liberación 

de la energía sísmica en Chile es un proceso complejo, que puede ocurrir a través de 

terremotos ordinarios, lentos o una combinación de estos. 

 

• A la fecha, se han detectado manifestaciones geodésicas (Long and Short-Term Slow 

Slip), señales sísmicas lentas (L.F.E y tremores tectónicos), y ordinarias-lentas 

(enjambres y terremotos repetitivos) tanto en la parte superficial como profunda del 

contacto. Adicionalmente, se detectó por primera vez señales ordinarias-lentas en un 

sistema de falla superficial (LOFZ). En la Figura 5-1 se presenta un resumen con las 

manifestaciones de tipo lenta detectadas en el margen chileno hasta el año 2024. 

 

• Las características de las señales sísmicas lentas chilenas son similares a las 

observadas en otras zonas del mundo. En particular, los tremores tectónicos 

superficiales detectados, son ondas de tipo no-impulsiva, de duración promedio de 

150 [s] y ricas en un contenido de frecuencia entre 2-8 [Hz]. 

 

• Dos observaciones pertenecientes a la familia de terremotos lentos aún no han sido 

detectadas en el margen chileno: terremotos de muy baja frecuencia (VLFE) y señales 

geodésicas acompañadas de señales sísmicas lentas (Episodic Tremor and Slip). 

 

• Las observaciones realizadas en el margen chileno muestran que la presencia de 

fluidos es un factor de primer orden para la generación señales sísmicas lentas. Las 

fuentes aportantes de estos fluidos dependerá de la zona donde se desarrolle la 

manifestación lenta. En el caso de señales lentas asociadas a la parte superficial del 

contacto entre placas, la deshidratación de los sedimentos y minerales subductados 

forman parte de las fuentes aportantes de fluidos, mientras que, para la zona 

profunda, la presencia de estratos saturados de baja velocidad sobre la placa 

subductante y reacciones metamórficas de deshidratación son las principales fuentes 
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de fluido. En el caso del sistema de fallas Liquiñe-Ofqui, la presencia de fuentes 

hidrotermales y/o la actividad volcánica de la zona son la principal fuente de fluidos. 

Por otro lado, rasgos geomorfológicos que faciliten el movimiento de fluidos o alteren 

las propiedades friccionantes de los materiales (ej: subducción de ridge, montes 

submarinos, etc) favorecen la generación de T.L. en profundidad. 

 

• En la zona norte y centro de Chile, terremotos lentos han sido detectados previo a la 

ruptura de un gran terremoto, mientras que, en la zona sur, señales sísmicas de tipo 

lenta se detectan de forma periódica sin la ocurrencia de un terremoto principal. 

 

• Es de esperar que la densificación de redes sismológicas a lo largo del territorio 

nacional y el aumento de los periodos observacionales permita detectar otras zonas 

del país donde se desarrollen terremotos lentos y con ello mejorar nuestra compresión 

sobre estas señales. 

 

• Queda mucho por entender, el estudio de los terremotos lentos debe ser una prioridad 

del país, debido a su relación con la ocurrencia de mega terremotos. Los esfuerzos 

se deben centrar en generar políticas que permitan mejorar las redes sismológicas y 

geodésicas a lo largo del país. 
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Figura 5-1: Resumen manifestaciones de terremotos lentos detectados en el margen chileno al año 

2024. 
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6 Recomendaciones 

Si bien el trabajo realizado en la presente investigación supone un avance en la detección 

y estudio de señales sísmicas lentas, tanto superficiales como profundas, en el margen 

chileno, existen diversos tópicos que podrían ser abordados por trabajos futuros para 

comprender de mejor manera cómo se desarrollan estas manifestaciones y cómo se 

relacionan con la ocurrencia de terremotos ordinarios de gran magnitud. A continuación, 

se presentan una serie de recomendaciones: 

 

• Instalación de redes sismológicas densas compuestas por estaciones banda ancha y 

estaciones GPS en sitios de interés a nivel nacional. En este sentido, se debería 

priorizar aquellas zonas del país donde se han inidentificado previamente algún tipo 

de manifestación sísmica lenta. En este punto, es importante enfatizar la necesidad 

de establecer redes sismológicas que permitan monitorear periodos extensos de 

tiempo (mayores a 10 años), y con ello tener la posibilidad de detectar deslizamientos 

lentos de corta y larga duración junto con la ocurrencia de algún terremoto ordinario 

de gran magnitud.  

 

• La relación entre las distintas manifestaciones sísmicas de tipo lenta es un tema sin 

dilucidar a nivel nacional. En otros ambientes subductivos a nivel mundial se ha 

observado de formas clara y recurrente, una correlación temporal y espacial entre los 

distintos tipos de señales. En el caso de Chile, aún no ha sido posible observar 

directamente la ocurrencia de un deslizamiento lento con alguna señal sísmica de tipo 

lenta. Por lo tanto, se recomienda, densificar las estaciones geodésicas disponibles 

en la zona sur del margen chileno, donde se han identificado señales sísmicas de tipo 

lenta pero no así la ocurrencia de deslizamientos lentos. Por otro lado, dada la alta 

tasa de sismicidad presente en la zona norte del país, no ha sido posible identificar la 

ocurrencia de señales sísmicas lentas, pero sí, deslizamientos lentos de larga y corta 

duración. En este sentido, los trabajos futuros deberían estar enfocados en estudiar 

zonas como la región de Atacama, donde ya se han identificados deslizamientos 

lentos cada 5 años. En dichas zonas, se recomienda analizar de forma detallada la 
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sismicidad ordinaria que ocurre en periodos donde se identifiquen deslizamientos 

lentos, además de buscar manifestaciones sísmicas lentas. Para la anterior, resulta 

crucial el uso de redes densas compuestas por instrumentos banda ancha. El 

desarrollo de metodología de aprendizaje automático que permitan discriminar 

sismicidad ordinaria respecto de otros tipos de señales también debería ser unos de 

los tópicos a desarrollar en la zona norte de Chile. 

 

• La investigación realizada en el presente trabajo expuso por primera vez la ocurrencia 

de señales sísmicas lentas (tremores tectónicos) y ordinarias de tipo lenta 

(potenciales terremotos repetitivos) en la parte superficial del contacto entre placas. A 

pesar de lo anterior, señales asociadas a terremotos de baja (LFE) y muy baja 

frecuencia (VLF) en esta parte del contacto aún no han sido detectadas. Es por ello, 

que se recomienda la búsqueda de este tipo de señales tanto en la zona norte como 

sur del margen chileno. En este sentido, los datos recopilados por una red de sensores 

OBS desplegados sobre el punto triple chileno entre enero del año 2019 y 2021 (A. 

Ito et al., 2023) son una oportunidad única para estudiar este tipo de manifestaciones 

y comprender cuál es su relación. 

 

• Si bien el trabajo realizado propone que el prisma de acreción es capaz de romper de 

manera frágil (generando terremotos ordinarios) y dúctil (generando tremores 

tectónicos y terremotos repetitivos), se deben desarrollar estudios geológicos y 

geofísicos que permitan validar esta observación. En particular, el desarrollo de 

tomografías sísmicas y perfiles de reflexión sobre el punto triple permitirán dilucidar 

los factores que controlan este comportamiento bimodal y el rol que juegan los fluidos. 

En este sentido, un análisis detallado de la evolución temporal y espacial de la 

sismicidad ordinaria y lenta permitirán constreñir de mejor manera la relación que 

existe entre ambos tipos de señales y comprender si son generadas por una misma 

fuente. Para finalizar este punto, se recomienda el desarrollo de modelos locales que 

permitan comprender la variación de las mareas sobre el punto triple y junto con ello, 

estudiar si existe una relación entre estas variaciones y la generación de sismicidad 

ordinaria y lenta en la zona. 
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• En la zona sur, los tremores tectónicos han sido identificados entre los -45°S y -46°S. 

En esta zona se recomienda utilizar las redes permanentes desplegadas por el CSN 

y el OVDAS para extender hacia el norte la búsqueda de estas señales. 

Adicionalmente, se recomienda utilizar estas redes compuestas por instrumentos 

banda ancha para la búsqueda de LFE y VLFE. Por último, se recomienda estudiar la 

sismicidad ordinaria asociada a la subducción de la placa de Nazca bajo Sudamérica 

y comprender la relación espacial y temporal que existe con las señales sísmicas de 

tipo lenta identificadas en la zona.  

 

• En la Liquiñe-Ofqui se recomienda como primer punto la instalación de redes sísmicas 

densas, multiparamétricas y por un largo periodo de tiempo. Lo anterior, con el 

propósito de detectar y localizar con gran detalle la sismicidad generada a lo largo del 

sistema de fallas, y con ello poder identificar de manera clara cuales son las ramas 

de este sistema que se encuentran sísmicamente activas y podrían presentar un 

riesgo para los asentamientos urbanos ubicados en sus alrededores. En este sentido, 

se hace urgente la necesidad de monitorear de manera permanente el sector donde 

se desarrolló la secuencia sísmica de Aysén 2007 y Aysén 2018. 

 

• Este trabajo permitió detectar por primera vez la ocurrencia de terremotos repetitivos 

en el sistema de fallas Liquiñe-Ofqui. En general, los tiempos de recurrencia 

detectados para estos eventos es inferior a 10 días y estarían controlados por la 

presencia de fluidos, los cuales facilitarían este tipo de rupturas. Se recomienda que 

investigaciones futuras se centren en la búsqueda de terremotos repetitivos en otras 

zonas del sistema de fallas y analicen periodos de tiempos superiores a 10 años. Lo 

anterior, permitirá comprender y caracterizar las zonas del sistema de fallas que 

liberan el estress acumulado en forma asísmica además de poder estimar tasas de 

deslizamiento lento (creep). Estos estudios tendrán que ser complementados con 

campañas geológicas y geofísicas locales que permitan comprender las diferencias 

que existen entre las zonas que liberan la energía de forma asísmica versus aquellas 

que rompen de manera ordinaria. 
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• Finalmente, se recomienda la búsqueda de manifestaciones sísmicas lentas 

(tremores tectónicos, LFE y VLFE) en el sistema de falla Liquiñe-Ofqui.  
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8 Anexos 

8.1 Anexo A: Controls on the T-Phases Energy Fluxes Recorded on Juan 

Fernandez Island by Continental Seismic Wave Paths and Nazca Bathymetry 
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Abstract T phases from 54 South American earthquakes with Mw > 5.2 are observed at a broadband

station on Juan Fernandez Island. We computed the Tphase energy ux (TPEF) values of the seismograms.

The TPEFvalues show a large dispersion that can be explained by considering the tectonic characteristics of

the South American plate and the Nazca plate bathymetry. The TPEFsgenerated by the 2015 Illapel and 2017

Valparaíso seismic sequences were controlled by the positions of the interface events along the dip. The

central and downdip interplate earthquakes were more ef cient in the generation of Tphases than the

near-trench interplate earthquakes (depths of < 15 km). The variations in the generation ef ciency with

depth are explained by the continental raypaths of the body waves and the incidence angles of waves

entering the sound xing and ranging channel. Additionally, we observed differences in the TPEFs from both

earthquake sequences that were controlled by seamounts atop the Nazca plate along the Tphase paths.

1. Introduction

Since 2015, the National Seismological Center (CSN) has operated the continuously recording broadband

station VA04 on Juan Fernandez Island (JFI), which is located 700 km from the South American coast.

Station VA04 has consequently recorded most of the larger events that occurred throughout South

America (see Figure 1a). Due to the large hypocentral distances between these events and station VA04,

the resulting high-frequency body wavesare strongly attenuated; nevertheless, Tphasesare clearly observed

in the records (Matsumoto et al., 2016). T phases are high-frequency acoustic waves (2–8 Hz) that are

generated by the conversion of seismic waves trapped within the sound xing and ranging (SOFAR) channel

(Talandier & Okal, 1998). The SOFARchannel isa low-velocity channel located 1,200 m below the sea surface

that acts as a waveguide for T phases, thereby allowing them to travel long distances without anelastic

attenuation (Thorp, 1965). The low attenuation property of T phases has been utilized to study the source

properties of distant earthquakes (Okal & Talandier, 1997), underwater landslides (Fryer et al., 2004), and

low-magnitude seismic swarms (Ito et al., 2012) and to differentiate between nuclear explosions and

earthquakes (Talandier & Okal, 2001). On the receiver side, Tphases are converted from acoustic to seismic

waves, being strongly attenuated by continental raypaths and the conversion process (Kosuga, 2011;

Walker et al., 1992). Despite this, Buehler and Shearer (2015) showed that it is possible to observe them at

coastal stations using stacking methods. For simplicity, we refer to seismic waves recorded on seismograms

after the conversion process as “Tphases.” Despite itsmultiple uses, the mechanism through which Tphases

are generated is a complex process that is not well understood; this is primarily due to differences in a

multitude of factors, including variations in the bathymetry, sizes, and types of earthquakes; continental

and oceanic raypaths; and frequency content (Williams et al., 2006), which affect their formation.

We analyzed 54 earthquakes with magnitudes larger than Mw 5.2 (Table S1 in the supporting information).

These earthquakes are associated with the subduction of the Nazca plate beneath the South American plate

and primarily occur along the plate interface, along which Lay et al. (2012) proposed three different seismic

domains that generate high-frequency content. Events from shallower depths(< 15 km) are characterized by

source spectra with low high-frequency contents (Ye et al., 2013),and they are de cient in the generation of T

phases (Okal et al., 2003). Meanwhile, events generated at moderate depths (15–30 km) along the central

plate interface have modest high-frequency content in their source spectra. Finally, interface events from

greater downdip depths (35–60 km) are characterized by earthquakes with source spectra rich in high-

frequency content (Lay et al., 2012; Ye et al., 2013, among others). In this study, we compared the T phase

energy ux (TPEF) values and high-frequency seismic source spectrum content recorded at broadband
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8.2 Anexo B: Earthquakes Felt in the Juan Fernandez Islands: Where Are They 

Coming From? 
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