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Resumen 
 
Las investigaciones sísmicas han documentado un grado notable de heterogeneidad geológica en 
las cuencas marinas ubicadas en el antearco de márgenes convergentes. Sin embargo, los 
mecanismos necesarios para la formación de cuencas y las características de su evolución no están 
completamente entendidos aún, especialmente para márgenes erosivos como el del norte de Chile. 
Este estudio integra información de batimetría de alta resolución, reflexión sísmica y velocidades 
de onda P para mejorar el entendimiento de la estructura somera del margen convergente erosivo 
del norte de Chile entre los 19ºS y 21ºS. Los datos revelan cuencas de escala regional rellenadas 
con tres unidades sedimentarias, que contienen parte de la cuenca de Arica y la cuenca de Iquique, 
cuyo desarrollo había sido anteriormente identificado y acotado a la transición del talud superior a 
la plataforma continental. Estas cuencas se encuentran caracterizadas por dos depocentros 
principales y cinco depocentros de menor escala, cuyo origen y geometría han sido controlados 
tectónicamente por fallas de escala regional y orientación paralela al margen. Los sectores resueltos 
por los datos para la cuenca de Arica e Iquique alcanzan su mayor espesor entre el talud medio y 
superior, alcanzando hasta 2.500 y 2.000 metros de sedimentos acumulados, respectivamente. Se 
propone que la formación de estas cuencas ha sido producida por subsidencia debido a la erosión 
basal por subducción de una topografía rugosa y posiblemente acelerada por la subducción de 
montes submarinos. La distribución de las tres unidades sedimentarias en el área de estudio indica 
una migración espacial y temporal hacia la costa del eje de máximo espesor para las cuencas de 
Arica e Iquique. La migración del depocentro de las cuecas podría haberse producido por la erosión 
por subducción afectando el margen, produciendo una reubicación sistemática de los depocentros 
hacia la costa. En este contexto, la migración de una elevación en la topografía del suelo oceánico 
como el alto estructural de orientación norte-sur, presente actualmente en la transición entre el talud 
medio y superior,  podría haber jugado un rol clave para la contención de los sedimentos 
depositados en el talud superior. La correlación espacial entre los depocentros y los canales 
submarinos principales en el área de estudio, correspondientes a las continuaciones submarinas del 
sistema de drenaje exorreico en el área de estudio (ríos Camarones, Tana y Loa), sugiere que la 
fuente de sedimentos desde el continente es uno de los factores principales para la formación de 
cuencas en el antearco marino. Aunque no es posible determinar la edad absoluta de la deposición 
de las distintas unidades sedimentarias y formación de las cuencas observadas debido a la falta de 
datos geocronológicos y dataciones, la información disponible indica que las secuencias se 
depositaron probablemente desde el Mioceno Superior-Cuaternario, posterior a la elevación de la 
Cordillera de la Costa desde el Oligoceno Superior-Mioceno Inferior y la consecuente incisión y 
desembocadura de los ríos terrestres hacia el antearco marino. Por último, la correlación espacial 
entre el depocentro de la cuenca de Iquique, el área de mayor desplazamiento cosísmico durante el 
terremoto de Iquique de 2014 y una aspereza destaca la relevancia del estudio futuro de cuencas de 
antearco marinas para entender la relación entre la estructura somera y los procesos ocurriendo en 
la interfaz de subducción. 
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Capítulo 1 

Introducción 
 
1.1. Motivación 

 
La zona de subducción en el norte de Chile ha sido ampliamente reconocida como parte de un 
margen convergente erosivo debido a, entre otros factores, la falta de aporte sedimentario desde el 
continente hacia la fosa, la migración sistemática del arco volcánico en dirección este desde el 
Mesozoico (Rutland, 1971; Scheuber & Reutter, 1992; von Huene & Scholl, 1991) y subsidencia 
del antearco a escala de tiempo geológica (p. ej. Hartley et al., 2000; Kukowski & Oncken, 2006). 
Debido a la falta general de sedimentos y a la hiper aridez del clima en el norte de Chile, esta zona 
presenta una preservación extraordinaria del paleo relieve. Estas condiciones permiten que el 
margen en el norte de Chile se presente como un laboratorio natural para estudiar la morfología y 
tectónica de la región del antearco. Si bien algunos trabajos en las décadas pasadas han estudiado 
las características del antearco marino en esta área (p. ej. Contreras-Reyes et al., 2012; Coulbourn 
& Moberly, 1977; Geersen, Ranero, Klaucke, et al., 2018; Maksymowicz et al., 2018; Moberly et 
al., 1982; Sallarès & Ranero, 2005; Storch et al., 2021; von Huene & Ranero, 2003), la poca 
cobertura de datos sísmicos adquiridos costa afuera en conjunto con la limitada resolución de los 
datos existentes han imposibilitado un mejor entendimiento de la geometría y procesos tectónicos 
ocurriendo en la estructura somera del antearco marino. 
 
Las cuencas de antearco ubicadas costa afuera pueden guardar información valiosa con respecto a 
la geometría del talud y cuña continental; la evolución tectono-sedimentaria del margen y los 
procesos que ocurren en la interfaz de subducción. Estas características son especialmente 
relevantes en un margen de subducción activo como el del norte de Chile, en donde 
recurrentemente han ocurrido terremotos de gran magnitud en la historia geológica (p. ej. 
Maksymowicz et al., 2018). Sin embargo, la interacción entre los procesos que controlan la 
morfología y evolución de las cuencas en el antearco marino aún se encuentra en estudio y 
discusión. En especial, el desarrollo de cuencas relevantes y los factores que controlan su desarrollo 
e implicancias tectónicas no se encuentran ampliamente estudiados ni entendidos para márgenes 
erosivos como el del norte de Chile.  
 
Estudios anteriores han discutido la presencia de cuencas en el antearco marino del norte de Chile 
(p. ej. Coulbourn, 1981; Coulbourn & Moberly, 1977; Maksymowicz et al., 2018; Reginato et al., 
2020). Estos trabajos han indicado que la cubierta sedimentaria a lo largo del talud continental es 
casi despreciable sobre grandes porciones de este. Además se ha descrito que el desarrollo de 
cuencas está localmente confinado al talud superior y plataforma continental. Sin embargo, existen 
aún incertezas con respecto al alcance e importancia de las cuencas presentes y el rol histórico que 
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ha jugado el clima en el desarrollo de estructuras geológicas relevantes para la evolución del 
margen. 
 
El propósito de este trabajo es estudiar la relación entre la morfología de la estructura somera del 
antearco marino entre 19ºS y 21ºS y los procesos que ocurren tanto en la placa continental superior 
como en la interfaz de subducción. En el estudio se utilizan datos de sísmica marina multicanal de 
reflexión y refracción, adquiridos durante una campaña en un crucero científico (MGL10 a bordo 
del buque científico estadounidense R/V Marcus Langseth) correspondiente al proyecto 
PICTURES (Pisagua/Iquique Crustal Tomography Improves Understanding of Region of the 
Earthquake Source) (Tréhu et al., 2017). Estos datos se utilizan para obtener secciones de sísmica 
de reflexión y de velocidad de propagación de onda P. Estas secciones son interpretadas para 
representar los principales rasgos estructurales y tectono sedimentarios del antearco marino. Se 
espera que las secciones sísmicas y posterior interpretación geológica permitan caracterizar la zona 
del antearco marino y reflejen el contexto tectónico y de deformación propio de un margen activo 
y erosivo como el del norte de Chile. 
 
1.2. Hipótesis de trabajo 

 
Los estudios realizados en décadas anteriores han permitido estudiar la morfología del margen 
tanto en el antearco terrestre como marino en base a las observaciones de la superficie. Sin 
embargo, la falta de datos geofísicos en el antearco marino ha imposibilitado un mejor 
entendimiento de las características del margen en un ambiente erosivo. En particular, poco se sabe 
sobre la estructura somera del antearco marino en el norte de Chile. Con respecto a este aspecto, 
este estudio se sustenta en las siguientes hipótesis de trabajo: 
 

• La morfología y geología del antearco marino refleja el carácter erosivo del margen en el 
norte de Chile. 

 
• Las cuencas en el antearco marino del norte de Chile presentan un mayor alcance espacial 

y sedimentación de lo que se creía anteriormente. Además, las características de estas 
cuencas reflejan la evolución de la deformación y condiciones climáticas del margen a lo 
largo del tiempo. 
 

• La deformación y evolución de la estructura somera del antearco marino está directamente 
relacionada con los procesos que ocurren en la interfaz de subducción. 
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1.3. Objetivos 
 
1.3.1. Objetivo general 
 
El objetivo de este trabajo es estudiar la relación entre la morfología de la estructura somera del 
antearco marino entre los 19ºS y 21ºS con los procesos ocurriendo en la interfaz de subducción y 
en la placa superior. Para esto se caracteriza el margen en términos de su geometría, morfología y 
evolución.  
 
1.3.2. Objetivos específicos 
 

1. Obtener secciones geológicas mediante la interpretación de las estructuras más relevantes 
(fallas, unidades sedimentarias y morfología del basamento continental) desde secciones de 
reflectividad sísmica. 

2. Estudiar la morfología de primer orden del subsuelo somero del antearco marino en el área 
de estudio e implicancias mediante la integración de las observaciones geológicas 
recopiladas para algunas secciones sísmicas. 

3. Interpretar la morfología observada y analizar evolución de las cuencas sedimentarias 
ubicadas bajo el talud medio y superior mediante la integración de las observaciones 
geológicas recopiladas para cada una de las secciones sísmicas obtenidas. 

 
1.4. Área de estudio 

 
El área de estudio de este trabajo abarca la zona del antearco marino en el norte de Chile, 
aproximadamente entre los 18.5ºS y los 21ºS (Figura 1-1). Como se describió anteriormente, esta 
zona está caracterizada por una plataforma continental estrecha y un talud continental de 
morfología irregular. Si bien el margen en el norte de Chile ha sido categorizado como un margen 
erosivo y con condiciones climáticas de hiper aridez desde el Mioceno (von Huene & Ranero, 
2003), estudios previos (Coulbourn, 1981) destacan la presencia de cuencas sedimentarias en la 
plataforma continental y talud superior (polígonos de color naranja en la Figura 1-1). En conjunto, 
un número reducido de canales submarinos relevantes conforma el sistema de drenaje en el 
antearco marino (líneas azules en la Figura 1-1). 
 
Esta zona coincide con el área donde ocurrió el terremoto de Iquique de 2014 (líneas de color 
morado en la Figura 1-1), en donde se rompió parte de la zona que se encontraba acoplada y 
reconocida como laguna sísmica (Duputel et al., 2015; Ruiz et al., 2014). 
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Figura 1-1. Mapa batimétrico del área de estudio. Los polígonos de color naranjo corresponden a las 
cuencas de antearco marinas identificadas por Coulbourn (1981). Las líneas de contorno de desplazamiento 
cosísmico (en metros) se muestran como líneas de color púrpura (Duputel et al., 2015). La ubicación del 
evento principal correspondiente al terremoto de Iquique de 2014 se muestra como una estrella roja. 
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1.5. Descripción de los capítulos 
 
En el capítulo 1 se describe la motivación, objetivos y área de estudio donde se desarrolla el trabajo. 
El capítulo 2 describe la revisión bibliográfica realizada durante el proyecto de tesis, que sirve 
como base y antecedentes para la discusión de los resultados en los capítulos posteriores.  
 
El capítulo 3 describe de manera general el flujo de procesamiento y actividades realizadas para 
obtener las secciones sísmicas. Aunque la metodología general es la misma para el proceso de los 
distintos conjuntos de datos, existen algunas secciones del proceso que se abordaron de manera 
diferente. Los distintos conjuntos de datos utilizados junto a los alcances metodológicos específicos 
para cada uno son explicitados posteriormente en los capítulos 4 y 5. 
 
El capítulo 4 describe el trabajo desarrollado con el fin de estudiar la estructura somera general del 
antearco marino en el norte de Chile, entre los 19ºS y 21ºS. El objetivo es estudiar los rasgos más 
relevantes (fallas, unidades sedimentarias, morfología del basamento continental, etc.), analizar su 
distribución de primer orden en el área de estudio y discutir las implicancias de las observaciones 
con respecto a la tectónica regional. El estudio mostrado en esta sección corresponde esencialmente 
a un artículo ISI que se encuentra actualmente publicado en la revista Journal of South American 
Earth Sciences (Anexo C, pág. 172) y presentado parcialmente en instancias anteriores (Anexo D; 
pág. 174). 
 
El capítulo 5 describe el estudio realizado específicamente para analizar la estructura somera del 
talud medio y talud superior. En particular, se estudian las cuencas sedimentarias presentes en esta 
porción del antearco marino y su relevancia en la dinámica del margen. Se discute la distribución 
y origen de los sedimentos, la migración de los depocentros observados en el tiempo, la morfología 
del basamento y las posibles causas de origen y evolución. El trabajo presentado en esta sección 
corresponde a un artículo en desarrollo para someter a una revista científica en los próximos meses. 
Por último, el capítulo 6 corresponde a un breve resumen de las conclusiones principales del trabajo 
realizado en la tesis. 
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Capítulo 2 

Marco geológico y tectónico 
 
2.1. Antecedentes generales 
 
El margen en el norte de Chile se encuentra caracterizado por una zona de subducción que es parte 
del llamado Cinturón de Fuego del Pacífico (Figura 2-1). El margen convergente en esta área ha 
sido globalmente reconocido y estudiado como un margen activo y erosivo al menos desde el 
Mesozoico  (Contreras-Reyes et al., 2012; Geersen, Ranero, Klaucke, et al., 2018; Kukowski & 
Oncken, 2006; Ranero et al., 2006; Rutland, 1971; Sallarès & Ranero, 2005; von Huene et al., 
1999; von Huene & Scholl, 1991), evidenciado por la migración progresiva del arco magmático y 
eje de la fosa en dirección al este, subsidencia en el talud continental, adelgazamiento de la corteza 
y fallamiento extensional sistemático en el antearco marino (Contreras-Reyes et al., 2012; Geersen, 
Ranero, Klaucke, et al., 2018; Kukowski & Oncken, 2006; Ranero et al., 2006; Rutland, 1971; 
Sallarès & Ranero, 2005; von Huene et al., 1999; von Huene & Ranero, 2003), Cordillera de la 
Costa (p. ej. Allmendinger & González, 2010) y Valle Central (p. ej. Hartley et al., 2000). El 
margen en esta latitud se encuentra ubicado en frente de los Andes Centrales (Figura 2-2a). Esta 
zona ha sido afectada por la subducción de una placa oceánica bajo la placa continental 
Sudamericana desde el Mesozoico (Kukowski & Oncken, 2006; C. Li, 1995). Actualmente la placa 
oceánica de Nazca subducta bajo la placa Sudamericana con una tasa de convergencia de 72 
mm/año (DeMets et al., 2010; Figura 2-2a) y un azimut de aproximadamente N78ºE (p. ej. 
Angermann et al., 1999). La tasa de convergencia y oblicuidad con que la placa oceánica ha 
subducido bajo la placa continental no han sido parámetros constantes a lo largo del tiempo 
geológico (p. ej. Bello-González et al., 2018). La tasa de convergencia, por ejemplo, ha disminuido 
sistemáticamente durante el Neógeno (Norabuena et al., 1999). 
 
Como consecuencia de la reconocida erosión por subducción a la que está expuesta el margen 
convergente del norte de Chile, el arco magmático ha migrado más de 200 km en dirección hacia 
el este desde el Jurásico (Rutland, 1971; Sallarès & Ranero, 2005; Scheuber et al., 1994). 
Aproximadamente desde el Mioceno y hasta el presente, el arco magmático se ha ubicado bajo la 
Cordillera Occidental (Herrera et al., 2017; Figura 2-2b), mientras que el arco magmático del 
periodo Jurásico se localiza actualmente bajo la Cordillera de la Costa (Figura 2-2b). Los arcos 
volcánicos se orientan paralelamente a la fosa de Perú-Chile (Figura 2-1) y les han dado forma a 
las cuencas Cenozoicas y el carácter de los sedimentos que las rellenan (Jordan & Alonso, 1987). 
Las fallas neotectónicas y estructuras corticales, por otro lado, están fuertemente influenciadas por 
las estructuras pre-existentes en este contexto evolucionario complejo (Adam & Reuther, 2000). 
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Figura 2-1. Cinturón de fuego del pacífico (Pambudi, 2018). destacando las zonas de subducción activas. 

 
Desde la Deflexión de Abancay hasta el Codo de Arica, el margen continental se orienta 
aproximadamente con un rumbo N50ºW. Desde el Codo de Arica hacia el sur el margen cambia su 
rumbo a uno aproximadamente norte-sur (Figura 2-2; C. Li, 1995; Madella et al., 2018). El proceso 
de curvatura del Codo de Arica habría ocurrido entre los 40 y 15 Ma (Arriagada et al., 2008; 
Roperch et al., 2006). Datos paleomagnéticos sugieren rotaciones opuestas de la corteza continental 
al norte y al sur del Codo de Arica, respectivamente (Arriagada et al., 2008). Estas observaciones 
están respaldadas por evidencia de deformación en dirección norte-sur u oblicua controlada por 
fallamiento cortical al sur y al norte de este rasgo morfológico (Allmendinger & González, 2010; 
Madella et al., 2018). 
 
La placa de Nazca en la zona centro-norte de Chile está caracterizada por la presencia de algunos 
rasgos morfológicos (ver Figura 2-2). La subducción de la Dorsal de Juan Fernández a los 33ºS 
(Bello-González et al., 2018; Kopp et al., 2004; Manríquez et al., 2014), la Dorsal de Nazca al sur 
de Perú (~20ºS) (Clift et al., 2003; Contreras-Reyes, Cortés-Rivas, et al., 2021; Contreras-Reyes et 
al., 2019; Hampel et al., 2004) y la Dorsal de Iquique a los 19º30’S (Bello-González et al., 2018; 
Contreras-Reyes, Obando-Orrego, et al., 2021; Contreras-Reyes & Carrizo, 2011) son rasgos 
batimétricos relevantes para el contexto tectónico regional. La zona del Outer Rise presenta 
fallamiento extensional relacionado a la flexura de la placa oceánica previo a la subducción (Figura 
2-7), el cual muestra desplazamientos verticales de hasta ~1 km (p. ej. Geersen et al., 2015; Sallarès 
& Ranero, 2005; von Huene & Ranero, 2003). 
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Figura 2-2. Rasgos geomorfológicos principales en el área de estudio. Los polígonos de color azul en (b) 
corresponden a las cuencas de antearco marinas identificadas por Coulbourn (1981). Los polígonos de color 
púrpura en (b) muestran las áreas de ruptura de los terremotos históricamente documentados (Comte & 
Pardo, 1991; Duputel et al., 2015; Schurr et al., 2014). La extensión aproximada de los terremotos de 1877 
y 1868 se muestran también como líneas punteadas gruesas en (b). La ubicación del evento principal 
correspondiente al terremoto de Iquique de 2014 se muestra como una estrella roja. 

 
El antearco marino en el norte de Chile se encuentra caracterizado por una plataforma continental 
estrecha y un talud continental dominado morfológicamente por una tectónica predominantemente 
normal, relacionada directamente con los procesos erosivos ocurriendo en el borde del margen 
(Contreras-Reyes et al., 2012; Geersen et al., 2015; Geersen, Ranero, Klaucke, et al., 2018; 
Geersen, Ranero, Kopp, et al., 2018; Patzwahl et al., 1999; Ranero et al., 2006; Sallarès & Ranero, 
2005; Storch et al., 2021; von Huene & Ranero, 2003; Figura 2-7). Estudios gravimétricos sugieren 
el desarrollo de cuencas emplazadas en el talud superior y plataforma continental en base a la 
observación de valores mínimos en la anomalía de gravedad a lo largo del talud continental, 
orientados de manera paralela a la fosa de Perú-Chile (Coulbourn, 1981; Maksymowicz et al., 
2018). Si bien no existen muchos estudios desarrollados entre los 19ºS y 21ºS en el antearco 
marino, algunas de estas cuencas de talud han sido observadas y descritas en detalle anteriormente 
mediante estudios de batimetría y geofísica marina (Coulbourn, 1981; Coulbourn & Moberly, 
1977; Reginato et al., 2020; von Huene et al., 1999; Figura 2-2b y Figura 2-5) y tienen gran 
significancia debido a que su arquitectura y geometría están estrechamente relacionadas con el 
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historial geológico de deformación y tectónica de la zona del del antearco marino (Contardo et al., 
2008). La mayoría de los estudios basados en el procesos e interpretación de datos sísmicos marinos 
en el norte de Chile se encuentran enfocados en la zona cercana a la Península de Mejillones (Figura 
2-2b), donde el margen se orienta aproximadamente en dirección norte-sur y no se observa un 
desarrollo claro de cuencas (Contreras-Reyes et al., 2012; Maksymowicz et al., 2018; Patzwahl et 
al., 1999; Ranero et al., 2006; Sallarès & Ranero, 2005; von Huene & Ranero, 2003). Los perfiles 
sísmicos en estas latitudes muestran principalmente un talud continental con una delgada capa de 
sedimentos y dominado por una tectónica extensional y subsidencia relacionada a los procesos 
erosivos ocurriendo en el borde de la cuña continental y en la interfaz de subducción. 
 
2.2. Evolución del margen en el norte de Chile 

 
La evolución temprana del margen continental en el norte de Chile estuvo controlada por una etapa 
extensional entre los períodos Jurásico y Cretácico inferior, relacionada a la división del bloque 
continental Gondwana y a la apertura del océano Atlántico (p. ej. Mpodozis et al., 2005). Estos 
eventos condujeron al emplazamiento de importantes depósitos volcánicos y rocas plutónicas, y al 
desarrollo de cuencas de trasarco en la región subandina al mismo tiempo en que se abría el océano 
Atlántico (Armijo et al., 2015). El arco magmático formado en este período se encuentra 
actualmente localizado bajo la Cordillera de la Costa (Charrier et al., 2007; Contreras-Reyes et al., 
2014; Oliveros et al., 2007). Los depósitos correspondientes a este arco magmático se encuentran 
actualmente localizados entre la Cordillera de La Costa, la Depresión Central y el flanco oeste de 
la Cordillera Occidental. Muchas de las estructuras geológicas formadas en esta etapa extensional 
parecen haber sido tectónicamente invertidas durante las etapas siguientes en un ambiente 
compresivo (Barnes & Ehlers, 2009; Becerra et al., 2017; Charrier et al., 2007; Elger et al., 2005).  
 
El período del Cretácico medio (~100 Ma) estuvo marcado por un cambio en el régimen tectónico, 
desde extensión a compresión, evidenciado por la migración hacia el este del arco magmático y el 
comienzo de la inversión tectónica parcial de las estructuras relacionadas a las cuencas formadas 
en la etapa extensional previa (Amilibia et al., 2008; Armijo et al., 2015; Arriagada et al., 2006; 
Charrier et al., 2007; Mpodozis et al., 2005). Entre otros factores, este cambio en el régimen 
tectónico estuvo relacionado al aumento en la tasa de convergencia entre las placas de Phoenix y 
Sudamericana, lo que se resultó en la formación de varias cuencas de antearco. Desde este período, 
el margen ha evolucionado en base al dominio de importantes pulsos compresivos, acortamiento, 
engrosamiento cortical y formación de montañas desde los 50 Ma hasta el presente (Armijo et al., 
2015). Estas características han sido evidenciadas, por ejemplo, por la historia geológica de la 
Cordillera Occidental y Precordillera a los 19ºS (Herrera et al., 2017). Desde el Cenozoico inferior 
(~70 Ma) la convergencia entre las placas tectónicas adyacentes se llevó a cabo entre las placas de 
Farallón y Sudamericana. Esta configuración continuó hasta la ruptura de la placa Farallón a los 
23 Ma, desde cuando comenzó la subducción de la placa de Nazca hasta la actualidad (Kukowski 
& Oncken, 2006). 
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El acortamiento cortical y subsecuente inversión tectónica comenzó regionalmente en la Cordillera 
Occidental (Figura 2-3) a través de la deformación de las unidades rocosas entre las épocas del 
Paleoceno y Eoceno en la llamada Fase Incaica correspondiente al Ciclo Andino. Esta fase ha sido 
correlacionada a un aumento en la tasa de convergencia entre las placas tectónicas adyacentes 
(Herrera et al., 2017; Scheuber et al., 1994) y estuvo caracterizada por el alzamiento de la Cordillera 
Occidental y la Cordillera de Domeyko entre los 50 y 30 Ma. Esta fase produjo grandes cambios 
en la geografía y patrones de sedimentación de la época (Mpodozis et al., 2005). En este período 
se establecieron cuencas en ambos flancos de la Cordillera Occidental, las cuales fueron proveídas 
de sedimentos a través de los procesos erosivos que estaban ocurriendo en la montaña (Armijo et 
al., 2015; Charrier et al., 2007; Mpodozis & Ramos, 1989). En comparación con las etapas más 
tempranas de la fase compresiva, el alzamiento después de los 30 Ma fue relativamente modesto, 
resultando en 2 a 3 km de alzamiento de la Cordillera Occidental. Este cambio parece haber estado 
relacionado a un cambio en la erosión producido por un aumento abrupto de la aridez y 
desertificación (Armijo et al., 2015). Desde este período se formaron dos sistemas de fallamiento 
inverso a escala regional (WTS: West Thrust System y ETS: East Thrust System), alineados de 
manera paralela a la Cordillera Occidental y con vergencia opuesta uno del otro (NNO-SSE y N-
S, respectivamente). El WTS y ETS se encuentran localizados en la Precordillera y en el flanco 
este de la Cordillera Occidental, respectivamente. Estos sistemas han controlado la evolución 
estructural y deposicional a través del Neógeno entre los 18ºS y 21ºS de latitud. Se cree que el 
WTS, por sí solo, ha acomodado la mayor parte de la deformación y alzamiento producidos en el 
antearco y arco Andino durante el Oligoceno superior y Mioceno superior (Herrera et al., 2017).  
 
Las tres fases compresivas del ciclo Andino (Incaica, Quechua y Pehuenche) ocurridas durante el 
Neógeno produjeron sedimentación y volcanismo sincrónicos en la Precordillera y la Cordillera 
Occidental. La deformación ocurrida en este período fue permitida por los sistemas de falla en las 
estructuras principales WTS y ETS. Esta deformación ocurrió a través de fallas de alto ángulo a 
escala cortical, las cuales habrían sido heredadas desde las estructuras extensionales desarrolladas 
en la fase extensional previa y que posteriormente habrían sido invertidas tectónicamente durante 
el Cenozoico. 
 
2.3. Orógeno Andino 
 
El orógeno Andino entre los 7ºS y 33ºS se extiende a lo largo de los Andes Centrales y corresponde 
a la zona donde la cordillera presenta mayor extensión lateral. Está compuesto principalmente por 
la Cordillera Occidental, el Altiplano y Puna, la Cordillera Oriental y la faja de las Sierras 
Subandinas (Armijo et al., 2015; Figura 2-3). La teoría más aceptada para explicar la formación 
del orógeno Andino lo describe como una cuña de deformación compresiva de trasarco, la cual ha 
sido transportada por el continente sudamericano en conjunto con actividad tectónica subsidiaria 
(p. ej. Lamb & Davis, 2003; McQuarrie et al., 2005; Stern, 2002). Armijo et al. (2015) propusieron 
que el orógeno Andino bajo la Cordillera Occidental se encuentra cinemáticamente acoplado con 
la interfaz de subducción mediante alzamiento y acortamiento cortical. Además, Armijo et al. 
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(2015) indican que los procesos de acortamiento que se observan en el orógeno Andino tienen un 
comportamiento diacrónico: la deformación ha ocurrido en tiempos posteriores en dirección hacia 
el norte y sur del Codo de Arica, respectivamente. Otros autores han descrito el alzamiento andino 
como un evento relacionado a procesos magmatismo, deformación dúctil de la corteza inferior, 
delaminación, empinamiento de escala orogénica hacia el oeste, balance isostático de deformación 
cortical y erosión superficial (p. ej. Herrera et al., 2017). 
 

 
Figura 2-3. Unidades geo-estructurales principales en el área de estudio (Alonso, 2017). 

 
2.4. Región del antearco  
 
Actualmente la región del antearco se extiende entre la Cordillera Occidental y la fosa de Perú-
Chile. Su geometría, estructura de velocidades y contexto tectónico se encuentran bien constreñidos 
por estudios anteriores que se han llevado a cabo tanto en tierra como costa afuera (p. ej. Contreras-
Reyes et al., 2012; Patzwahl et al., 1999). 
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2.4.1. Geología 
 
El área frente a las costas de Iquique está emplazada sobre la porción noroeste del segmento 
Antofalla. Este segmento fue acrecionado al margen durante la era Mesoproterozoica y evolucionó 
posteriormente de acuerdo a los cambios ocurridos en la dinámica de las placas tectónicas y los 
procesos de subducción (Ramos, 2008). El basamento que aflora a lo largo de la zona costera es de 
edad Precámbrica a Fanerozoica y ha sido preservado en un grado de metamorfismo medio a alto 
(Ramos, 2008; Figura 2-4). Si bien la geología en el norte de Chile está mapeada para las unidades 
que afloran en superficie, existe poca información sobre la geología del basamento del antearco en 
esta región debido a que gran parte de la superficie expuesta está compuesta por depósitos 
volcánicos y sedimentarios que cubren el basamento rocoso (Figura 2-4). En base a dataciones U-
Pb SHRIMP sobre circón y Sm-Nd, en estudios previos se han encontrado edades 
Mesoproterozoicas (~ 1.200-1.400 Ma) para unidades rocosas que afloran en la Precordillera, 
cercano a la quebrada Choja (~20ºS) y Belén (~18,5ºS) (Loewy et al., 2004). Estas rocas son 
principalmente gneises magmatiticos y rocas metavolcánicas. Se presume que estas rocas 
pertenecen al segmento Arequipa-Antofalla del bloque continental (Loewy et al., 2004; Pankhurst 
et al., 2016; Ramos, 2008). Sin embargo, la geología de la porción del antearco que se encuentra 
costa afuera (antearco marino) permanece incierta. La extensión del basamento Proterozoico hacia 
este sector no es clara. En base a dataciones de LA-ICP-MS U-Pb de análisis de circones, Bahlburg 
et al. (2009) determinaron edades del Devónico superior (~400 Ma) para sucesiones de turbiditas 
de la formación El Toco (~22ºS), las cuales corresponden a los depósitos Paleozoicos situados más 
al norte en la Cordillera de la Costa. Esto podría implicar la presencia de un basamento cortical 
Paleoproterozoico tan al sur como los 20ºS-21ºS. 
 
Durante el Jurásico y Cretácico inferior un arco magmático relacionado al proceso de subducción 
se desarrolló a lo largo de la actual Cordillera de la Costa (Oliveros et al., 2007; Figura 2-3). Como 
resultado de esto, unidades volcánicas y sedimentarias del Jurásico afloran como secuencias 
homoclinales que pueden alcanzar espesores de hasta 7 – 10 km (Buchelt & Tellez, 1988). Estas 
rocas están representadas por las formaciones de Oficina Viz, Caleta Ligate y El Godo entre los 
19ºS y 21ºS, las cuales están relacionadas al mismo arco magmático que generó la formación La 
Negra más hacia el sur (Oliveros et al., 2007). Estas rocas volcánicas corresponden a andesitas 
basálticas altamente porfídicas y andesitas, mientras que las rocas intrusivas corresponden a 
dioritas, granodioritas y granitos (Oliveros et al., 2007). El análisis geoquímico indica que el arco 
magmático del Mesozoico se encuentra actualmente bajo el efecto de acortamiento y 
adelgazamiento litosférico (Oliveros et al., 2020). 
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Figura 2-4. Geología continental (al este de la costa) en torno al área de estudio (Sernageomin, 2003).  

 
La Cordillera Occidental en el norte de Chile ha provisto de sedimentos al menos desde el 
Oligoceno superior, rellenando el Valle Longitudinal (Depresión Central; Figura 2-3) y las cuencas 
antiguas presentes dentro de la Cordillera de la Costa bajo un régimen climático árido a semi-árido 
(Evenstar et al., 2017). Un episodio de alzamiento significativo ocurrido a los ~23 Ma permitió la 
preservación de algunos sectores en la Cordillera de la Costa, mostrados como sedimentos 
continentales del Oligoceno superior en la Figura 2-4 (Dunai et al., 2005). El alzamiento de la zona 
costera configuró la Cordillera de la Costa como una barrera substancial para el flujo de sedimentos 
provenientes desde la Cordillera Occidental, quedando los depósitos del Mioceno y más jóvenes 
retenidos en el Valle Longitudinal (Delouis et al., 1998; Dunai et al., 2005; Hartley et al., 2000; 
Wörner et al., 2002). La tasa de alzamiento en la zona costera, sin embargo, está pobremente 
constreñida. Generalmente se cree que la tasa de alzamiento costero se encuentra entre 0,04 mm/a 
y 0,07 mm/a (Delouis et al., 1998; Dunai et al., 2005). Melnick (2016) estimó una tasa de 
alzamiento de largo plazo de 0,13±0,04 mm/a a lo largo de la zona costera durante el periodo 
Cuaternario. Por otro lado, el conocido escarpe costero del norte de Chile (Figura 2-5) ha sido 
interpretado como una reliquia de un proceso de alzamiento de largo plazo que ha sido preservado 



 
 

14 

gracias a una tasa de denudación del Desierto de Atacama extremadamente pequeña (Carrizo et al., 
2008; Cosentino & Jordan, 2017; Dunai et al., 2005; Evenstar et al., 2009). 
 
2.4.2. Antearco Terrestre 
 
2.4.2.1. Depresión Central o Valle Longitudinal 
 
La Depresión Central (40-10 Ma) en el norte de Chile corresponde estructuralmente a las 
formaciones Azapa y El Diablo (Charrier et al., 2013; Farías et al., 2005; García et al., 2011; 
Herrera et al., 2017). Este rasgo morfológico está limitado al este por la Precordillera y al oeste por 
la Cordillera de la Costa (Figura 2-3) y se encuentra cubierto por secuencias sedimentarias 
depositadas en los últimos 20 Ma (Hartley & Jolley, 1995). 
 
La geología en la Depresión Central revela depósitos del Oligoceno-Holoceno con un espesor de 
~1 km, los cuales sobreyacen sobre el basamento del Mesozoico. Las unidades de edad Mesozoica 
se componen de rocas sedimentarias de origen marino en conjunto con rocas volcánicas y 
plutónicas de origen continental (Carrizo et al., 2008). 
 
2.4.2.2. Cordillera de la Costa 
 
La Cordillera de la Costa es un rasgo topográfico elongado y ubicado en el límite oeste de la 
Depresión Central (Figura 2-3). Como se describió anteriormente, esta elevación se encuentra 
ubicada actualmente donde se formó originalmente el arco magmático en el Jurásico.  
 
La geología a lo largo del área costera incluye rocas intrusivas de distintas edades (Figura 2-4). Las 
unidades más antiguas corresponden al batolito costero de edad Precámbrica al sur de Perú. La 
cordillera en sí misma está compuesta principalmente de andesitas basálticas y granodioritas 
(Mather et al., 2014). La unidad más prevalente en la Cordillera de la Costa en el norte de Chile 
corresponde a la formación La Negra (andesítica), de ~10 km de espesor y originada en el Jurásico 
Medio (Hartley et al., 1992). Esta formación sobreyace disconformemente sobre unidades 
sedimentarias y metamórficas del Triásico y Paleozoico. A su vez, La Negra subyace bajo rocas 
sedimentarias del Cretácico Inferior. El basamento del Paleozoico superior y Mesozoico se 
encuentra cubierto por secuencias sedimentarias del Mioceno-Holoceno (von Huene & Ranero, 
2003). De acuerdo a muestras de roca de edad Miocena recogidas durante expediciones anteriores 
en el antearco marino (talud) (Bandy & Rodolfo, 1964; Kudrass et al., 1998), el basamento del 
Mesozoico podría continuar hacia costa afuera. 
  
El límite oeste de la Cordillera de la Costa en el norte de Chile está caracterizado por la presencia 
del escarpe costero (Figura 2-5), que se observa a lo largo de 500-1.000 km en el área costera y 
marca un quiebre prominente en la elevación del talud, con 600-1.500 m de diferencia en altura 
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con respecto a la topografía al oeste (Mather et al., 2014). Según estudios anteriores, existe 
consenso de que el escarpe costero es relativamente joven (6-3 Ma) y activo (Allmendinger & 
González, 2010; Armijo & Thiele, 1990; Contreras-Reyes et al., 2012; G. González et al., 2003). 
El origen de este rasgo prominente está aún en discusión en la comunidad científica, pero ha sido 
previamente interpretado como una falla extensional (Paskoff, 1980), un paleo acantilado 
(Mortimer & Saric, 1972) o como el resultado de un efecto secundario debido al cambio abrupto 
del ángulo de subducción en dirección perpendicular al margen (oeste-este) (Armijo & Thiele, 
1990; Contreras-Reyes et al., 2012). La cara expuesta del escarpe costero muestra un basamento 
de edad Paleozoica, como también rocas intrusivas, sedimentarias y volcánicas del Mesozoico. 
Además, a lo largo del escarpe costero es posible observar varios deslizamientos de tierra. Se cree 
que estos deslizamientos están controlados por la combinación de cuatro factores principales: un 
nicho topográfico en desarrollo, pre-acondicionamiento geológico, la generación de eventos 
sísmicos y la hiper aridez que afecta al norte de Chile, la cual minimiza los procesos erosivos y por 
lo tanto preservan la exposición de los deslizamientos de tierra por períodos de entre 1.000 años a 
1 Ma (Mather et al., 2014). Mather et al. (2014) sugieren, además, que estos deslizamientos podrían 
representar, en parte, la expresión geomorfológica de un ángulo de la cuña del antearco 
incrementado en el Neógeno superior en respuesta a underplating (acreción de material por debajo 
de la placa subductante). 
 

 
Figura 2-5. Batimetría del área de estudio en una vista tridimensional desde el oeste (crucero MGL1610; 
Tréhu et al., 2017). Las cuencas identificadas por Coulbourn (1981) se muestran como polígonos de color 
gris. Los canales submarinos principales se muestran como líneas de color azul. 

 
Algunos autores han mostrado que los terremotos de subducción generan deformación permanente 
en la Cordillera de la Costa, y que las fallas que acomodan esta deformación han estado activas 
probablemente desde el Neógeno superior-Cuaternario (p. ej. Allmendinger & González, 2010; 
Loveless et al., 2010).  
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Aunque el régimen de esfuerzos a lo largo del área costera en el norte de Chile ha sido 
predominantemente extensional en tiempo geológico (Armijo & Thiele, 1990; Delouis et al., 1998; 
Hartley et al., 2000), existe también evidencia de alzamiento regional reciente desde el Mioceno 
superior (Allmendinger & González, 2010; Armijo et al., 2015; Armijo & Thiele, 1990; Clift & 
Hartley, 2007; Delouis et al., 1998; Hartley & Jolley, 1995; Melnick, 2016). Este alzamiento ha 
producido que el área costera funcione como una barrera para el transporte de sedimentos hacia el 
antearco marino (Delouis et al., 1998; Dunai et al., 2005; Hartley et al., 2000; Wörner et al., 2002). 
La extensión espacial de esta deformación sugiere un origen tectónico, mientras que su amplitud 
diferenciada a lo largo del margen ha sido previamente interpretada en relación a la variación 
latitudinal de las propiedades de la interfaz de subducción o a la subducción de dorsales (altos 
batimétricos) asísmicas (p. ej. Hartley & Jolley, 1995). Existe evidencia que indica alzamiento del 
área costera incluso en los últimos 2 Ma (Charrier et al., 2007; Clift & Hartley, 2007). Sin embargo, 
las causas, temporalidad y mecanismos que expliquen esta deformación aún permanecen en 
discusión (Armijo et al., 2015; Armijo & Thiele, 1990; Clift & Hartley, 2007; Encinas & Finger, 
2007). Por ejemplo, Armijo et al. (2015) propusieron que el alzamiento observado es el resultado 
del empuje de material (underthrust) continental desde la cuña continental (costa afuera) a lo largo 
de los últimos 10 Ma y que esta deformación está controlada por una estructura relevante 
relacionada directamente con la interfaz de subducción. Esta estructura separaría el antearco 
terrestre, afectado por acortamiento cortical, del antearco marino, afectado por erosión por 
subducción (o erosión tectónica) (Clift & Hartley, 2007; Kukowski & Oncken, 2006; von Huene 
& Ranero, 2003). Otros autores han estudiado también el alzamiento en zonas costeras bajo 
distintos motivos: cambios en el ángulo de subducción en el tiempo (Mortimer & Saric, 1972); 
cambios en el ángulo de subducción a lo ancho de la interfaz entre placas (Armijo & Thiele, 1990; 
Contreras-Reyes et al., 2012); la subducción de dorsales asísmicas (Hartley & Jolley, 1995), 
erosión por subducción y underplating (Adam & Reuther, 2000; Clift & Hartley, 2007; Lallemand 
et al., 1994; von Huene & Lallemand, 1990); o como consecuencia de la deformación producida 
en los periodos intersísmico y cosísmico del ciclo sísmico (Allmendinger & González, 2010; 
Delouis et al., 1998; Melnick, 2016). 
 
Una característica particular de la Cordillera de la Costa es evidenciada en el Codo de Arica (Figura 
2-2), donde el rasgo muestra una disminución gradual de la elevación desde > 1.000 msnm hasta 
el nivel del mar tanto desde el sur como del norte (Madella et al., 2018). Esta área también es 
conocida por la ausencia de alzamiento Cuaternario (Madella et al., 2018; Melnick, 2016) y baja 
sismicidad histórica (Comte & Pardo, 1991). 
 
2.4.3. Antearco marino  
 
2.4.3.1. Cuencas de talud 
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La Plataforma Continental y talud superior del antearco marino en el norte de Chile están 
caracterizados por la presencia de cuencas separadas por culminaciones del basamento continental 
de manera paralela al margen (Armijo et al., 2015; Coulbourn & Moberly, 1977; ver Figura 1-1 y 
Figura 2-5). En los años 70, algunos autores sugerían que la variabilidad en la morfología de estas 
cuencas depende de la duración de la subducción, la cantidad de corteza oceánica obductada y 
sedimentos pelágicos incorporados al prisma frontal de acreción, y a la tasa de sedimentación 
hemipelágica (Dickinson, 1974; Karig & Sharman, 1975). Las cuencas presentes en la plataforma 
y talud continental estaban definidas, en esa época, como rasgos que muestran convergencia de los 
reflectores observados hacia el océano, hacia un alto topográfico (o alto batimétrico) que funciona 
como barrera para el transporte de sedimentos hacia el talud medio, talud inferior y fosa (Coulbourn 
& Moberly, 1977). Aunque algunos estudios en las décadas pasadas han analizado la presencia de 
estas cuencas en el norte de Chile (Coulbourn, 1981; Coulbourn & Moberly, 1977; Reginato et al., 
2020), existen aún incertezas con respecto a su origen, escala espacial y mecánica. 
 
Este tipo de cuencas emplazadas en el talud o plataforma continental ya han sido observadas a lo 
largo de otras zonas de subducción y, en particular, el talud medio y superior del margen en la zona 
sur de Chile, en donde se han observado cuencas con hasta 4 km de espesor sedimentario que sobre 
yacen sobre el basamento cristalino del Paleozoico (Bangs & Cande, 1997; Contardo et al., 2008; 
Contreras-Reyes et al., 2015; E. González, 1989; Laursen et al., 2002; Scholl et al., 1970). 
 
En la zona de estudio de este trabajo existen dos cuencas reconocidas y analizadas en estudios 
anteriores, conocidas como las cuencas de Arica e Iquique (p. ej. Coulbourn, 1981; Coulbourn & 
Moberly, 1977; Reginato et al., 2020; Figura 1-1). Ambas cuencas han sido descritas 
particularmente por mostrar convergencia de los reflectores hacia el océano y parecen compartir 
una historia sedimentaria similar. Estas estructuras muestran también la migración hacia el este del 
eje de máximo espesor sedimentario (depocentro) a lo largo del tiempo, lo que fue interpretado en 
la época como: la respuesta al alzamiento de un alto topográfico; procesos de compactación debido 
al peso de los sedimentos; o al desplazamiento talud abajo de fallas en el costado oeste de las 
cuencas (Coulbourn & Moberly, 1977). En el sector sur del antearco marino de Perú (norte de 
cuenca de Arica) existe otra cuenca reconocida como la cuenca de Arequipa, la cual compartiría 
también una morfología e historia similar a las cuencas de Arica e Iquique. En esta cuenca, 
Coulbourn and Moberly (1977) interpretaron un canal submarino enterrado utilizando datos 
sísmicos. La presencia de este rasgo sugeriría a las corrientes de turbiditas desde la plataforma 
continental como el mecanismo principal para el transporte de sedimentos en el antearco marino y 
eventual acumulación de sedimentos en las cuencas anteriormente mencionadas. En concordancia 
con lo anterior, muestras de roca extraídas desde los sedimentos de la cuenca de Arica muestran 
una composición principal de turbiditas y barro hemipelágico de coloración verde oliva a gris 
(Coulbourn, 1980). 
 
2.4.3.2. Talud continental y fosa 
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Como se ha observado en estudios previos, la fosa en el norte de Chile se encuentra casi desprovista 
de sedimentos debido a un clima hiper árido y escaso flujo de sedimentos desde el continente 
(Armijo et al., 2015; Coulbourn & Moberly, 1977; Mather et al., 2014; Scholl et al., 1970; von 
Huene & Ranero, 2003; Figura 2-7). 
 
En comparación con el margen continental en la zona centro-sur de Chile, el prisma frontal en el 
norte de Chile es considerado pequeño, con un ancho máximo de alrededor de 6 km (Geersen, 
Ranero, Klaucke, et al., 2018; Reginato et al., 2020; von Huene & Scholl, 1991). El prisma está 
formado principalmente por rocas fracturadas que provienen del talud inferior por colapso 
gravitacional, lo que facilita la subducción de detritos que rellenan los graben de la placa inferior 
en subducción (Sallarès & Ranero, 2005; von Huene & Ranero, 2003). El tamaño del prisma frontal 
tiende a disminuir en dirección norte-sur en el área de estudio (Maksymowicz et al., 2018). Debido 
al proceso de erosión por subducción ocurriendo en el norte de Chile, la morfología del talud 
inferior y prisma frontal está controlada principalmente por la topografía de la placa oceánica en 
subducción, mostrando además estructuras relacionadas a un dominio de esfuerzos compresivos 
(Ranero et al., 2006; von Huene & Ranero, 2003). Debido a esta razón, la morfología del segmento 
del antearco marino abarcado entre la fosa y el límite este del talud inferior es bastante heterogénea, 
mostrando diferencias significativas en distancias cortas en la dirección paralela al margen 
(Coulbourn & Moberly, 1977). Además, el talud inferior se encuentra casi desprovisto de escarpes 
de falla en el área de estudio, sobre todo al norte de los 20,8ºS (Geersen, Ranero, Klaucke, et al., 
2018; Geersen, Ranero, Kopp, et al., 2018; Figura 1-1 y Figura 2-5). 
 
El talud continental en el norte de Chile y sur de Perú presenta varias terrazas marinas. Estas 
terrazas alcanzan anchos de hasta 30 km y pueden ser observadas en el talud superior, medio e 
inferior (Contreras-Reyes et al., 2019; C. Li, 1995; Schweller et al., 1981). El talud medio y 
superior están dominados por la presencia de escarpes de falla (Geersen, Ranero, Klaucke, et al., 
2018) y deslizamientos de tierra (C. Li, 1995; C. Li & Clark, 1991). Las fallas observadas tienen 
distintas orientaciones (NO-SE y NE-SO) (Geersen, Ranero, Klaucke, et al., 2018; C. Li, 1995) y 
corresponden principalmente a un ambiente de deformación extensional, con desplazamientos de 
hasta 500 m. En el área de estudio, la morfología del talud medio es usualmente descrita como un 
bulto de gran longitud de onda (p. ej. Geersen, Ranero, Klaucke, et al., 2018). Esta porción del 
talud continental se encuentra suavizada por sedimentos y rocas fracturadas provenientes de la 
erosión costera y deslizamientos de tierra. También es posible observar fallas con rumbo norte-sur 
en la plataforma continental y talud superior (von Huene et al., 1999). 
 
Desde el análisis de muestra de rocas volcánicas, Rötzler et al. (1998) sugirieron que el suelo 
oceánico a 4.000 m de profundidad está compuesto de rocas de edad Jurásica, equivalentes a la 
formación La Negra. Esta observación sugiere que el arco magmático del Jurásico, actualmente 
ubicado bajo la Cordillera de la Costa, se extiende hasta el área debajo del talud medio-superior. 
 
Utilizando datos sísmicos y de batimetría, Li (1995) encontró que una de las características 
principales del talud continental es la presencia de un sistema de drenaje controlado por canales y 
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cañones submarinos. Estos canales se orientan de forma recta en el talud inferior, pero se observan 
de forma más caótica y sinuosa en el talud medio y talud superior (p. ej. Figura 2-5). En el área 
frente a Arica, este sistema de drenaje converge hacia una región central y comparte una 
configuración similar a los sistemas de drenaje observados en tierra. La convergencia de estos 
canales submarinos en esta área concuerda con la sumersión de la Cordillera de la Costa y 
subsidencia observada en la región del antearco marino frente a Arica (C. Li, 1995; Madella et al., 
2018). 
 

 
Figura 2-6. Ejemplo de cuenca de Iquique en el antearco marino (Coulbourn, 1981). 

 
Los datos sísmicos indican que el subsuelo marino en el antearco marino del norte de Chile muestra 
dos tipos de comportamientos acústicos (p. ej. Coulbourn & Moberly, 1977; Reginato et al., 2020; 
Schweller et al., 1981). El primero se observa principalmente en el dominio abarcado desde el talud 
superior hacia el este, en donde se observa una señal acústica coherente y clara tanto para el 
reflector correspondiente al techo del basamento continental tanto como para reflectores intra 
sedimentarios. El límite entre el talud superior y el talud medio usualmente se presenta con un alto 
topográfico (p. ej. Coulbourn, 1981; Coulbourn & Moberly, 1977), el cual se observa claramente 
como una culminación ondulada o quebrada por fallas normales casi verticales (Figura 2-6). Al 
oeste de este rasgo, que corresponde aproximadamente al talud medio e inferior, la señal acústica 
se observa sistemáticamente más caótica y débil. En este dominio se ha obtenido poca información 
coherente sobre el subsuelo. El comportamiento sísmico en conjunto con las observaciones 
morfológicas diferenciadas a lo ancho del talud continental sugiere distintos regímenes tectónicos 
separados por los dominios mencionados antes, probablemente relacionados al distinto grado de 
erosión tectónica que afecta a cada uno de estos sectores. 
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2.5. Outer Rise/Abombamiento 
 
La placa oceánica en el norte de Chile tiene una edad de alrededor de 50 Ma (Müller et al., 2008). 
La superficie expuesta en la zona del Outer Rise (abombamiento de la placa oceánica antes de 
subductar), entre los 18ºS y los 21ºS, tiene una topografía rugosa y se caracteriza por la presencia 
de una serie de fallas paralelas inclinadas en la misma dirección (step faults; Contreras-Reyes, 
Obando-Orrego, et al., 2021; Geersen, Ranero, Klaucke, et al., 2018). Estas estructuras se observan 
como dos conjuntos de fallas. El primer conjunto tiene su origen en la zona del Outer Rise como 
respuesta al doblamiento de la placa previo a la subducción y pueden generar hasta 800 m de 
desplazamiento vertical en el suelo marino (Coulbourn & Moberly, 1977; Geersen, Ranero, 
Klaucke, et al., 2018; Schweller et al., 1981). Estas fallas tienen un rumbo similar al del margen 
continental y se encuentran mayormente presente al sur de los 20ºS. El segundo conjunto de fallas 
se orienta aproximadamente en dirección NO-SE y su presencia es más evidente al norte de los 
20ºS, donde el margen se curva hacia el oeste (Figura 2-7). La orientación de estas últimas sugiere 
la reactivación de estructuras antiguas originadas en la Dorsal del Pacífico Oriental (East Pacific 
Rise) (Geersen, Ranero, Klaucke, et al., 2018). El desplazamiento vertical de estas fallas puede ser 
de hasta 1 km y aumenta sistemáticamente a medida que se acercan a la fosa (Coulbourn & 
Moberly, 1977; Schweller et al., 1981). Los sedimentos pelágicos depositados sobre la placa 
oceánica tienen un espesor promedio de 100 m (p. ej. Coulbourn, 1981; Schweller et al., 1981). 
 
2.6. Erosión por subducción 
 
El margen continental en el norte de Chile ha sido reconocido como un margen erosivo al menos 
desde la era Mesozoica. Esta condición tectónica ha sido evidenciada por una migración sistemática 
del arco magmático y eje de la fosa en dirección al este, subsidencia en el talud continental, 
adelgazamiento de la corteza continental y una tectónica extensional predominante en el antearco 
marino (Contreras-Reyes et al., 2012; Geersen, Ranero, Klaucke, et al., 2018; Hartley et al., 2000; 
Kukowski & Oncken, 2006; Ranero et al., 2006; Rutland, 1971; Sallarès & Ranero, 2005; Scheuber 
& Reutter, 1992; von Huene et al., 1999; von Huene & Ranero, 2003; von Huene & Scholl, 1991). 
Los datos compilados sugieren que la tasa de erosión tectónica entre los 20ºS y 22ºS es de alrededor 
de 37-45 km3/Ma/km (Kukowski & Oncken, 2006). Aunque la tasa de convergencia ha disminuido 
durante el Neógeno, el margen erosivo en el norte de Chile ha sido reconocido como uno de las 
más rápidos del mundo (Kukowski & Oncken, 2006). La erosión, junto al escaso flujo de 
sedimentación desde el continente hacia la fosa a causa de un clima híper árido (Hartley & Chong, 
2002; von Huene & Ranero, 2003) han promovido la erosión frontal de la cuña continental y, 
principalmente, la erosión basal debido a la subducción de una placa oceánica de topografía rugosa 
e irregular (von Huene & Ranero, 2003; Figura 2-8). La erosión basal y consecuente subsidencia 
produce a su vez el empinamiento del talud continental y tectonismo de origen gravitacional a lo 
largo del talud medio y superior controlado por fallamiento extensional (Ranero et al., 2006; von 
Huene & Ranero, 2003; ver Figura 2-8). Los sedimentos o rocas fracturadas que colapsan por 
gravedad son transportados talud abajo en dirección a la fosa, rellenando parcialmente los grabens 
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(de hasta 1 km de espesor) presentes en el suelo de la placa oceánica entrante (Sallarès & Ranero, 
2005). Estudios anteriores han realzado además la importancia del movimiento de fluidos en el 
modelo de erosión tectónica, ya que la infiltración de fluidos debido al fallamiento y fracturamiento 
de la cuña continental eleva la presión de fluidos, reduciendo a su vez la fricción efectiva en la 
interfaz de subducción y debilitando la placa superior (Ranero et al., 2006; von Huene & Ranero, 
2003). Otros estudios realizados en el norte de Chile han documentado resultados que soportan esta 
hipótesis. Por ejemplo, existe evidencia de que el talud inferior presenta una disminución en la 
velocidad de propagación de onda P con respecto a un talud no debilitado, el cual es interpretado 
como un decremento en la competencia de las rocas que componen el basamento continental como 
respuesta a la erosión por subducción e hidratación de la cuña continental (Contreras-Reyes et al., 
2012, 2014, 2015; Ranero et al., 2006; Reginato et al., 2020; Sallarès & Ranero, 2005; von Huene 
& Ranero, 2003). 
 

 
Figura 2-7. Morfología del talud continental en el área de estudio. El cañón de Pisagua se muestra como 
una línea azul. El contorno de la cuenca de Iquique según Coulbourn (1981) se muestra como una línea 
punteada de color azul. 

 
Estas condiciones son incluso acentuadas localmente por la subducción de altos batimétricos (p. 
ej. Dorsal de Juan Fernández a los 33ºS; Contreras-Reyes et al., 2015; Yáñez et al., 2001; ver Figura 
2-2a). La colisión y actual subducción del Dorsal de Juan Fernández frente a la zona central de 
Chile ha sido reconocida como la causante de una barrera física para el transporte de sedimentos 
en dirección sur-norte (Flueh et al., 1998; Laursen et al., 2002; Schweller et al., 1981; von Huene 
et al., 1997). Esta particularidad sumada al clima árido del norte de Chile genera a su vez una 
diferenciación latitudinal de la sedimentación en la fosa, provocando una segmentación en el estilo 
tectónico de la subducción marcada por la colisión de la Dorsal de Juan Fernández con el margen 
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continental. Hacia el norte de este rasgo el margen se comporta de manera erosiva, mientras que 
hacia el sur el margen se comporta de manera acrecionaria (Maksymowicz, 2015). 
 

 
Figura 2-8. Esquema de erosión por subducción (von Huene & Ranero, 2003). 

 
Debido a su cercanía a la fosa, la zona más afectada del margen en el norte de Chile por causa de 
la erosión por subducción es la del antearco marino, cuya morfología y tectónica reflejan un 
ambiente de esfuerzos extensionales predominantes a lo largo y ancho del talud continental. Estas 
condiciones son evidenciadas por observaciones de subsidencia y varias estructuras extensionales 
que delatan la significancia de la erosión basal bajo condiciones de alta fricción en la interfaz de 
subducción bajo el talud continental debido a la subducción de una placa oceánica de morfología 
irregular (C. Li, 1995; von Huene & Ranero, 2003). 
 
2.7. Clima e implicancias tectónicas 

 
Estudios previos han demostrado que el norte de Chile ha sido afectado por un clima hiper árido al 
menos por una gran porción del periodo Neógeno (Armijo et al., 2015; Mather et al., 2014), 
favorecido además por la estabilidad de la ubicación de la corriente de Humboldt fuera de la costa 
occidental del continente sudamericano a través de la era Cenozoica (Hartley et al., 2005). Entre 
otros factores, la aridez es evidenciada por la casi despreciable erosión durante los últimos 9 Ma 
(Dunai et al., 2005). Además, la tasa de sedimentación en el norte de Chile (0,04-0,17 cm/a) es baja 
en comparación con el sur de Chile (0,09-0,29 cm/a) (Muñoz et al., 2004). Mather et al. (2014) 
indicaron que el clima hiper árido es un factor relevante, no solo para la creación de topografía, si 
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no para su misma reducción a través de deslizamientos de tierra que se han observado a lo largo 
del escarpe costero (Figura 2-5) como el único mecanismo efectivo de erosión en el norte de Chile. 
 
2.8. Deformación 
 
El margen sudamericano es un buen ejemplo para observar tanto alzamiento como subsidencia en 
la región del antearco (C. Li, 1995). Como ejemplo del margen peruano, la subducción de la Dorsal 
de Nazca ha producido alzamiento de corto plazo en la corteza superior y una batimetría abultada 
en torno a la dorsal (Contreras-Reyes et al., 2019). Por otra parte, la subducción de una placa 
oceánica irregular en el resto del margen peruano y del norte de Chile genera una subsidencia 
sistemática debido a la erosión por subducción. 
 
La deformación presente en el talud continental ha sido relacionada anteriormente a estructuras y 
procesos someros y/o profundos. Por ejemplo, Coulbourn (1981) atribuyó la deformación 
superficial a reptación gravitatoria. Por otra parte, Dickinson & Seely (1979) indicaron que la 
deformación observada en la capa sedimentaria y basamento responde a los procesos ocurriendo 
en la interfaz de subducción. Madella et al. (2018) propusieron que el margen se encuentra bajo 
permanente deformación, la cual es acomodado a través de fallamiento. Esta deformación puede 
ser observada en la Cordillera de la Costa, donde las fallas han permanecido activas desde el 
Neógeno-Cuaternario. Entre los 18ºS y los 22ºS, el acortamiento tanto en dirección norte-sur como 
este-oeste ha sido acomodado por las estructuras del antearco (Allmendinger & González, 2010; 
Delouis et al., 1998; Hartley et al., 2000; Madella et al., 2018). Mather et al. (2014) sugieren que 
el alzamiento y fallamiento observado en la región del antearco están influenciados fuertemente 
por la hiper aridez del clima a través de un limitado flujo de sedimentos hacia la fosa y bajas tasas 
de erosión. Estas condiciones generarían un sobre-empinamiento del antearco y transporte de 
sedimentos por medio de deslizamientos de tierra. 
 
A una escala regional, la cuña continental se encuentra bajo una deformación compresiva en la 
zona del antearco externo (entre la Cordillera de la Costa y la Cordillera Occidental) (Buddin et 
al., 1993; Jolley et al., 1990), mientras que el antearco interno (entre la cordillera de la Costa y la 
fosa) se encuentra afectado por un régimen de esfuerzos predominantemente extensionales (p. ej. 
Adam & Reuther, 2000; Delouis et al., 1998). 
 
2.9. Contexto sismo-tectónico 
 
La zona sismogénica en el norte de Chile se extiende hasta ~50 km en profundidad (Allmendinger 
et al., 2005; S. Li et al., 2015) y está compuesta por parches de comportamiento asísmico, de 
estabilidad condicional y de comportamiento sísmico (Lay et al., 2012). El margen a estas latitudes 
ha sido afectado en el pasado por varios terremotos tsunamigénicos (Delouis et al., 1997) y ha sido 
reconocido como parte de una laguna sísmica, donde no había ocurrido ningún evento sísmico de 
gran magnitud desde el año 1877 (Baker et al., 2013; Béjar-Pizarro et al., 2013; Chlieh et al., 2004; 
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Comte & Pardo, 1991). Esta condición cambió en abril de 2014, cuando un terremoto de Mw. 8.1 
rompió parte de la región frente a las costas de Iquique, donde algunos modelos habían mostrado 
previamente que existía un contacto sismogénico medianamente acoplado (Métois et al., 2013; 
Ruiz et al., 2014; Schurr et al., 2014). Sin embargo, este evento sísmico solo cubrió la parte central 
de la laguna sísmica mencionada (Figura 2-2b), dejando dos parches sin romper hacia el sur y norte, 
respectivamente. El evento principal de la secuencia fue precedido por un evento de Mw. 6,7 
nucleado en la placa superior, cuyo mecanismo focal muestra la posible activación de una falla de 
alto ángulo localizada en la placa superior (G. González et al., 2015; Maksymowicz et al., 2018; 
Ruiz et al., 2014; Schurr et al., 2014).  
 
Estudios previos han analizado el tipo de margen (erosivo) en el norte de Chile y su relación con 
el acoplamiento observado en la interfaz de subducción (p. ej. Contreras-Reyes & Carrizo, 2011; 
von Huene & Ranero, 2003). En estos trabajos se ha concluido que una región con fuerte erosión 
tectónica basal no necesariamente implica una interfaz de subducción altamente acoplada. Sin 
embargo, la hiper aridez del clima, en el largo plazo, podría producir alto acoplamiento debido a la 
escasez de sedimentos en la fosa (Lamb & Davis, 2003). 
 
Con respecto a la sismicidad cortical, varios autores han coincidido que la placa superior en el 
antearco marino del norte de Chile se encuentra actualmente casi ausente de sismicidad (Arabasz, 
1971; Comte et al., 1994; Petersen et al., 2021). La baja actividad sísmica en la placa superior 
parece estar limitada a la zona que está por encima del límite superior de la zona sismogénica 
(updip) y probablemente se encuentra relacionada a sismicidad cosísmica y postsísmica producida 
en un ambiente de erosión basal activa (Petersen et al., 2021). De acuerdo a Delouis et al. (1998), 
la falta de sismicidad cortical generalizada en contraste a la clara observación de deformación y 
ruptura en las estructuras geológicas superficiales del área costera podría ser explicada en términos 
del criterio de ruptura de Coulomb. Bajo este enfoque, los cambios de esfuerzo generados por la 
sismicidad interplaca en el periodo cosísmico (extensional) son opuestos a la acumulación de 
esfuerzos generados durante el periodo intersísmico (compresivo). Si las fuerzas extensionales son 
mayores que las compresivas, debería observarse extensión en la placa superior durante un mega 
terremoto. Sin embargo, si el criterio de ruptura no es alcanzado, las fallas presentes en el antearco 
marino podrían permanecer con un comportamiento asísmico hasta que ocurra el siguiente 
terremoto.  
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Capítulo 3 

Datos y métodos 
 
3.1. Adquisición de datos 

 
Los datos utilizados en este proyecto forman parte de un conjunto de datos adquiridos durante el 
crucero MGL1610 a bordo del buque R/V Marcus Langseth entre los días 23 de octubre y 9 de 
diciembre de 2016 (Tréhu et al., 2017; Figura 3-1). Esta campaña se realizó para el proyecto 
PICTURES (Pisagua/Iquique Crustal Tomography Improves Understanding of Region of the 
Earthquake Source), de colaboración entre investigadores de la Oregon State University (OSU), 
Universidad de Chile y GEOMAR (Helmholtz Centre for Ocean Research Kiel). 
 

 
Figura 3-1. Grilla de líneas de sísmica multicanal adquiridas durante el crucero MGL1610 (Tréhu et al., 
2017). Los perfiles de color morado y rojo en (b) se refieren a las líneas adquiridas con el primer y segundo 
tipo de configuración, respectivamente. Las cuencas de Arica e Iquique según Coulbourn (1981) se muestra 
como un polígono de color azul en (b). 
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Entre otros datos geofísicos, en esta campaña se adquirieron datos de sísmica multicanal de alta 
resolución a través de una grilla compuesta por un conjunto de perfiles sísmicos (Figura 3-1). Con 
este fin, se dispuso de un cable (streamer) habilitado con hidrófonos distribuidos cada 12,5 m para 
recibir la señal sísmica (Figura 3-2a). En conjunto con el cable receptor, se contó con un arreglo 
de 40 pistolas de aire (airguns) que conformaron la fuente sísmica, con 6.600 p.c. (o ~108 litros) 
de volumen total (Figura 3-2b). 
 
Se utilizaron dos configuraciones de adquisición para distintos subconjuntos de perfiles sísmicos. 
Para el primer grupo de perfiles (líneas de color morado en la Figura 3-1) se utilizó un cable 
receptor de ~8 km de largo, el cual registró la señal generada por disparos realizados cada 125 m 
de distancia en 648 canales (p. ej. Figura 3-3a). Para el segundo grupo de perfiles (líneas de color 
rojo en la Figura 3-1) se utilizó un cable de ~12,5 km de largo, registrando la señal sísmica generada 
por disparos realizados cada 50 m lineales en 1.008 hidrófonos (p. ej. Figura 3-3b). Para ambas 
configuraciones de adquisición se grabaron registros de 16 s de largo temporal con una tasa de 
muestreo de 2 ms.  
 

 
Figura 3-2. Imágenes de ejemplo del cable receptor y airguns utilizados durante la adquisición de datos. 
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Se utilizó una configuración clásica de fuente y receptores de “roll-along”, en donde, todo el 
arreglo de fuente y receptores se va desplazando de manera sistemática y traslapada sobre la línea 
de adquisición (Figura 3-5). 
 
La Figura 3-3 muestra ejemplos de los registros sísmicos obtenidos para cada uno de los 
subconjuntos de datos. El registro presentado en el panel izquierdo (Figura 3-3a) muestra un 
ejemplo del registro completo del cable receptor de 648 canales. El panel derecho (Figura 3-3b), 
en comparación, muestra un ejemplo de registro en 1.008 canales. Entre otros rasgos, los 
principales atributos de los registros se encuentran destacados en las figuras: curvas camino-tiempo 
de las ondas directas (1), ondas refractadas en la capa sedimentaria (2), y ondas reflejadas en el 
suelo oceánico y techo de la corteza continental (3 y 4, respectivamente). Las llegadas 
correspondientes a estas últimas ondas son los atributos utilizados para el proceso de reflexión 
sísmica (ver sección 3.2.2). En cambio, para la obtención de modelos de velocidad de onda P 
mediante tomografía sísmica (sección 3.2.2.4) se aprovechan las características de la propagación 
y registro de las ondas refractadas bajo el suelo oceánico (2. en Figura 3-3). Además, en ambos 
paneles se observa la presencia de múltiplos, que corresponden a llegadas de ondas reverberantes 
en la columna de agua. 
 

 
Figura 3-3. Registros sísmicos de ejemplo de la adquisición original en geometría de disparo. Los paneles 
izquierdo (a) y derecho (b) se refieren a datos adquiridos con el primer (648 canales) y segundo (1.008 
canales) tipo de configuración, respectivamente. 
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3.2. Procesamiento de datos 

 
Los datos procesados en este estudio corresponden a un subconjunto de los datos adquiridos 
durante el crucero MGL1610 y presentados en la Figura 3-1. Los alcances de esta elección se 
abordarán en los capítulos correspondientes. La Figura 3-4 muestra un diagrama de flujo simple 
del procesamiento general aplicado a los datos sísmicos. 
 

 
Figura 3-4. Diagrama de flujo del procesamiento de datos. Este flujo muestra los pasos principales llevados 
a cabo para la obtención de secciones sísmicas interpretables. 
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3.2.1. Pre-proceso 
 
Los datos crudos fueron remuestrados desde una tasa de muestreo temporal de 2 ms a una de 4 ms 
para reducir el tiempo dedicado a los cálculos computacionales inherentes del procesamiento 
posterior.  
 
En esta etapa también se asignó la geometría de adquisición al encabezado de los archivos sísmicos. 
Como se describió anteriormente, la geometría de adquisición consideró una configuración de 
cable receptor con hidrófonos agrupados cada 12,5 m en 8,0875 km y 12,5875 km de largo para el 
primer y segundo subconjunto de perfiles, respectivamente (líneas de color morado y rojo en la 
Figura 3-1). La adquisición de datos se realizó a lo largo de los perfiles sísmicos considerando una 
distancia entre disparos sucesivos de 125 m y 50 m para el primer y segundo subconjunto de 
perfiles, respectivamente. Para ambos tipos de adquisición, la distancia considerada entre el arreglo 
de fuente sísmica y el primer hidrófono del cable receptor fue de ~220 m. 
 
La asignación de la geometría consideró los parámetros descritos en el párrafo anterior en una 
configuración clásica de fuente y receptores de tipo “roll-along”, generando múltiples registros 
sísmicos y puntos comunes de reflexión de las ondas en profundidad (Figura 3-5). Considerando 
los parámetros descritos en el párrafo anterior, la definición de la geometría se asignó según el 
siguiente conjunto de fórmulas: 
 

𝑋𝑠! = 𝑎 + 𝑛∆𝑠 (3.1) 
 

𝑋ℎ"! = 𝑋𝑠! − [𝑑# + (𝑖 − 1)∆ℎ] (3.2) 
 

𝑑" =		𝑋𝑠! −	𝑋ℎ"! (3.3) 
 

En la ecuación 𝑋𝑠! = 𝑎 + 𝑛∆𝑠 (3.1), Xsn se refiere a la posición espacial del disparo n-ésimo a lo 
largo de la línea sísmica, con 𝑛 = 1,2,3, …𝑁 y donde 𝑁 es el número total de disparos realizados 
para el perfil sísmico correspondiente. La constante 𝑎 es un factor para controlar el origen del 
sistema de referencia. Por último, ∆𝑠 corresponde a la distancia entre disparos sucesivos a lo largo 
del perfil sísmico (125 o 50 m para la primera o segunda configuración de adquisición, 
respectivamente). 
 
En 𝑋ℎ"! = 𝑋𝑠! − [𝑑# + (𝑖 − 1)∆ℎ] (3.2),  𝑋ℎ"! se refiere a la posición del hidrófono (o 
canal/traza) i-ésimo durante el disparo n-ésimo, con 𝑖 = 1,2,3, …𝑀 y donde 𝑀 es el número total 
de hidrófonos del cable receptor (648 o 1.008 para la primera o segunda configuración de 
adquisición, respectivamente). La constante 𝑑# corresponde a la distancia entre la fuente sísmica e 
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hidrófono más cercano a esta (~220 m). Finalmente, ∆ℎ se refiere a la distancia entre hidrófonos 
sucesivos en el cable receptor (12,5 m). 
 
En la fórmula 𝑑" =		𝑋𝑠! −	𝑋ℎ"! (3.3), 𝑑" corresponde a la distancia entre la fuente sísmica 
y el hidrófono i-ésimo (o también denominado “offset”). Dada la configuración constante entre 
fuente y receptores, el rango total de posibles offset varía entre 220 m y 8.307,5 m para el primer 
grupo de perfiles, y entre 220 m y 12.807,5 m para el segundo grupo de perfiles.  
 

 
Figura 3-5. Esquema de adquisición de datos en geometría original de disparo. Corresponde a un ejemplo 
ilustrativo en una adquisición con ocho receptores (rectángulos de color gris) y una fuente sísmica (estrellas 
de color amarillo) que se mueven en conjunto. 
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El pre-proceso de los datos se llevó a cabo mediante programas propios basados en un conjunto 
de rutinas de procesamiento sísmico procedentes desde el software de distribución y utilización 
libre Seismic Unix (Stockwell, 1999). 
 
3.2.2. Reflexión sísmica 

 
Una vez obtenidos los archivos de disparo (shot gathers), se obtuvieron secciones sísmicas apiladas 
(stack) mediante la aplicación del método de reflexión sísmica. Al igual que el pre-proceso, esta 
etapa se realizó mediante rutinas propias basadas en el software Seismic Unix (Stockwell, 1999). 
En esta sección se describirán los pasos más relevantes en este proceso: ordenamiento de trazas a 
geometría de Punto Medio Común (o Common Mid Point CMP), análisis de velocidades, Normal 
Move Out (NMO), apilamiento (stacking) y migración a profundidad. 
 
3.2.2.1. Geometría de Punto Medio Común (CMP) 
 
El procesamiento en sísmica de reflexión se realiza sobre las trazas sísmicas ordenadas en 
geometría de punto medio común (CMP). Para obtener registros en esta configuración, las trazas 
se deben reordenar en función de puntos de reflexión comunes entre las distintas ondas (Figura 
3-6). Con este fin, se define un segmento (o bin) donde se agruparán las trazas que definen ondas 
que se reflejan dentro de esta área. Así, las trazas acaban ordenadas en puntos medios comunes de 
reflexión sucesivos a lo largo línea. Siguiendo el esquema de adquisición de ejemplo de la Figura 
3-5, nos podemos dar cuenta que, de acuerdo a la geometría del ejemplo, el punto medio común 
CMP 1 es alcanzado por cuatro de los rayos involucrados (Figura 3-6). Estos rayos corresponden 
a distintas combinaciones de fuente-receptor. Así, en una línea de adquisición completa es posible 
generar un número finito de CMP que definirán la nueva geometría de las trazas sísmicas. 
 
Esta nueva geometría tiene la ventaja de mantener la forma hiperbólica de las curvas camino-
tiempo de ondas reflejadas (p. ej. Figura 3-7). Además, como cada CMP contiene trazas reflejadas 
en una misma vecindad,  esta geometría corrige los artefactos generados en las curvas camino-
tiempo por efecto de la asimetría lateral en la morfología de los distintos reflectores en profundidad, 
facilitando así el proceso posterior. 
 
Para reordenar las trazas en la geometría CMP, se asignó un número de CMP en el encabezado de 
los archivos sísmicos y, a continuación, se ordenaron las trazas en función del número de CMP y 
distancia entre fuente y receptor (offset). El número de CMP se asignó según la siguiente fórmula: 
 

𝑁𝑐𝑚𝑝"! =
$%!&$'"!

(∆*
 (3.4) 

 
En 𝑁𝑐𝑚𝑝"! =

$%!&$'"!
(∆*

(3.4), 𝑁𝑐𝑚𝑝"! corresponde al número de CMP asignado a la traza 
resultante del registro de la señal generada por la fuente 𝑛 en el hidrófono 𝑖. 𝑋𝑠! y 𝑋ℎ"! se refieren 
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a la posición de la fuente 𝑛 y el receptor 𝑖, respectivamente. El factor ∆𝑏 representa el ancho del 
segmento (bin) asignado para agrupar las reflexiones de punto común. En el caso de este estudio 
se utilizó un bin natural (∆𝑏 = ∆ℎ 2⁄ = 6,25	𝑚). 
 

 
Figura 3-6. Esquema de reordenamiento de trazas por punto medio común (CMP), siguiendo el caso de la 
Figura 3-5. Los distintos disparos (estrellas de color amarillo) y registro de las señales en los receptores 
(rectángulos de color gris) generan distintos puntos de reflexión común. Las trazas son reordenadas para 
mostrarlas finalmente en categorías según el CMP correspondiente al que pertenecen. 
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El número de trazas por cada CMP (multiplicidad o “fold”) se puede calcular como: 
 

𝑓 = 𝑀 ∆'
(∆%

 (3.5) 
 
En 𝑓=𝑀 ∆'

(∆%
 (3.5), 𝑀 corresponde al número total de hidrófonos del streamer (648 o 1.008). ∆ℎ 

y ∆𝑠 se refieren a la distancia entre hidrófonos (12,5 m) y a la distancia entre disparos sucesivos 
(125 o 50 m), respectivamente. Así, la multiplicidad para el primer y segundo grupo de perfiles 
sísmicos adquiridos es de 33 y 126, respectivamente (ver número de trazas en Figura 3-7). 
 

 
Figura 3-7. Ejemplo de registros reordenados en geometría de punto medio común (CMP). Los paneles de 
la izquierda (a) y derecha (b) se refieren a datos adquiridos con el primer (648 canales) y segundo (1.008 
canales) tipo de configuración, respectivamente. 

 
3.2.2.2. Análisis de velocidades y Normal Move Out 
 
El proceso de Normal Move Out (NMO) se realiza para corregir los registros sísmicos en geometría 
CMP de tal manera de descontar el efecto de las distintas distancias existentes entre fuente sísmica 
y receptor (Figura 3-8). En la práctica, esta corrección implica enderezar las curvas camino-tiempo 



 
 

34 

correspondiente a ondas reflejadas a su posición horizontal, como si esos tiempos correspondieran 
a ondas registradas en la misma posición que la fuente sísmica (Figura 3-8). 
 
Matemáticamente, la corrección por NMO que debe realizarse para cada muestra temporal viene 
dada por: 
 

∆𝑡+,- = B𝑇.( +
/#

0$%&
# − 𝑇. (3.6) 

 
En ∆𝑡�𝑁𝑀𝑂� = 	�𝑇02+𝑥2𝑣𝑟𝑚𝑠2−𝑇. (3.6), 𝑇. corresponde al tiempo de ida y vuelta de la 
onda reflejada verticalmente (offset=0). Es decir, el tiempo correspondiente a la cúspide de la 
hipérbola. Por su parte, 𝑥 corresponde al offset y 𝑣12% corresponde a la velocidad rms (root mean 
square) o velocidad de stacking. 
 

 
Figura 3-8. Esquema gráfico de proceso de Normal Move Out (NMO). 

 
Este último factor 𝑣12% es equivalente a un promedio ponderado de las velocidades de intervalo de 
las distintas capas del medio y es requerido para enderezar correctamente las curvas camino-tiempo 
correspondientes a cada reflector. La metodología para obtener estas velocidades de stacking se le 
llama “análisis de velocidad”. En este estudio se utilizó un análisis de velocidades por semblanza. 
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El análisis de velocidades de semblanza consiste en un estudio de la coherencia de la señal para 
diferentes trayectorias hiperbólicas posibles. Los valores de la amplitud de la señal para distintas 
estimaciones se representan en un espectro de velocidades, donde los máximos corresponden a 
velocidades rms que producen la mayor coherencia a lo largo de curvas hiperbólicas (p. ej. Figura 
3-9). Es decir, los picos de la señal en este espectro corresponden a reflexiones en el CMP 
considerado. El resultado final de este proceso es un perfil de velocidad rms vs tiempo de viaje 
para cada uno de los CMP analizados (línea de color blanco en la Figura 3-9). 
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Figura 3-9. Ejemplo de análisis de velocidades de semblanza aplicado sobre un registro CMP. La línea de 
color blanco corresponde al modelo de velocidad rms elegido para la aplicación del NMO, según el gráfico 
de amplitudes de semblanza. 

 
En este trabajo se realizó el análisis de velocidad de semblanza y Normal Move Out (NMO) 
mediante rutinas propias basadas en Seismic Unix (Stockwell, 1999) para 841 CMP en total. En 
general, la cantidad de CMP analizados por línea sísmica varió entre 13 y 165 (entre 13 y 72 para 
líneas orientadas en dirección E-W, y entre 30 y 165 para líneas orientadas en dirección N-S). Para 
los CMP no analizados en cada línea se utilizaron velocidades rms interpoladas linealmente entre 
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los CMP analizados. La Figura 3-10b muestra un ejemplo de un registro en geometría CMP con el 
proceso de NMO aplicado. 
 

 
Figura 3-10. Ejemplo de aplicación del proceso de Normal Move Out (NMO). El panel izquierdo (a) 
muestra un registro en geometría de punto medio común, previo a la aplicación del NMO. El panel derecho 
muestra el mismo registro, pero con NMO aplicado utilizando el modelo de velocidad rms obtenido desde 
el análisis de velocidades de semblanza (Figura 3-9). 

 
3.2.2.3. Apilamiento 
 
El proceso de apilamiento (o stacking) consiste en la suma horizontal de las trazas correspondientes 
a cada registro CMP corregido por NMO (offset nulo). El objetivo de esta adición de trazas es 
aumentar la amplitud de la señal por sobre la del ruido mediante una suma constructiva de la señal 
coherente, en contraste con una suma destructiva de la señal proveniente desde el ruido de fondo 
(aleatorio). De esta manera, cada registro CMP se transforma finalmente en una traza de la sección 
apilada (Figura 3-11). La Figura 3-14a presenta un ejemplo de una sección sísmica apilada. 
 
La selección total de secciones sísmicas apiladas en este trabajo puede ser examinada en los anexos 
de material complementario (páginas 115 y 123). 
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Figura 3-11. Esquema gráfico del proceso de apilamiento (o stacking). 

  
3.2.2.4. Tomografía sísmica y migración a profundidad 

 
Los registros de la sísmica multicanal también se utilizaron para obtener secciones de velocidad de 
onda P (𝑉𝑝) bidimensionales y coincidentes con las secciones sísmicas apiladas. Estas secciones 
de velocidad de intervalo fueron empleadas para convertir las secciones sísmicas apiladas desde 
tiempo a profundidad (migración a profundidad), con el fin de obtener secciones que sean espacial 
y geológicamente interpretables. 
 
La obtención de secciones de 𝑉𝑝 se llevó a cabo mediante una tomografía sísmica en base a los 
tiempos de llegada de las ondas refractadas bajo el suelo oceánico. La inversión de los tiempos de 
llegada para la tomografía se basó en el método de flexión de rayos (ray bending method), 
codificado en el software PROFIT (Koulakov, 2009). La Figura 3-12 muestra dos ejemplos de las 
primeras llegadas observadas, digitalizadas y utilizadas posteriormente en el proceso de inversión. 
Las primeras llegadas de las ondas refractadas bajo el suelo oceánico fueron digitalizadas mediante 
rutinas propias basadas en los programas de Seismic Unix (Stockwell, 1999), para más de 2.000 
disparos en total. En general, la cantidad de disparos utilizados por línea sísmica varió entre 52 y 
151. 
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Figura 3-12. Ejemplo del proceso de digitalización de primeras llegadas de ondas refractadas sobre los 
registros en geometría de disparo. Las curvas digitalizadas se muestran como puntos de color rojo. Los 
paneles superior (a) e inferior (b) se refieren a datos adquiridos con el primer (648 canales) y segundo (1.008 
canales) tipo de configuración, respectivamente. 

 
El alcance en profundidad de la tomografía sísmica se encuentra limitado tanto por la energía de la 
fuente sísmica como por el largo del cable receptor, ya que este afecta directamente el offset 
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máximo en que el arreglo sísmico es capaz de registrar ondas refractadas. Para este estudio, la 
energía de la fuente sísmica no es un factor relevante, ya que ésta es suficiente para generar ondas 
que penetran en profundidades incluso mayores a las profundidades objetivo de este trabajo. Sin 
embargo, el límite dado por la distancia máxima entre fuente y receptor afecta la profundidad de 
penetración máxima de la técnica bajo el suelo oceánico. Como se puede observar en este estudio, 
la profundidad máxima de penetración de la técnica de tomografía sísmica basada en el análisis de 
las primeras llegadas de las ondas refractadas es de aproximadamente 6 y 9 km para el primer y 
segundo subgrupo de perfiles sísmicos, respectivamente (cables receptores de ~8 y ~12 km, 
respectivamente). El espesor vertical de subsuelo oceánico afectado por la tomografía es de 
alrededor de 2-3 km y 4 km para el primer y segundo grupo de perfiles, respectivamente (p. ej. 
Figura 3-13 y Figura 3-14). Por otra parte, el límite máximo de profundidad del suelo oceánico 
hasta donde es posible observar ondas refractadas es de aproximadamente 4-5 km y 6 km para el 
primer y segundo subgrupo de perfiles sísmicos, respectivamente. En la práctica, no es posible 
aplicar la metodología aquí mostrada y obtener velocidades de onda P para cualquier perfil sísmico 
o segmento de perfil sísmico donde la profundidad del piso oceánico exceda los ~4-5 km y ~6 km 
(para primer y segundo grupo de perfiles, respectivamente). 
 
La Figura 3-13 muestra un ejemplo de las distintas etapas del proceso de tomografía sísmica. Para 
la inversión se utilizó un modelo de velocidad inicial basado en una versión simplificada y 
unidimensional de la tomografía sísmica obtenida por Contreras-Reyes et al. (2012) para un perfil 
a escala regional ubicado a los ~22,2ºS. Este modelo simplificado sigue la forma de la batimetría 
para cada perfil sísmico (p. ej. Figura 3-13d). En general, se realizaron entre 10 y 30 iteraciones en 
el proceso de inversión de las primeras llegadas bajo el criterio de obtener el menor valor rms (p. 
ej. Figura 3-13c). Las secciones de 𝑉𝑝 resultantes corresponden a una grilla regular con una 
resolución con un tamaño de celda de 200 m x 100 m y un alcance espacial definido por las 
características especificadas en el párrafo anterior (p. ej. Figura 3-13e). 
 
Para cada sección sísmica, la conversión desde tiempo a profundidad post stack (migración) se 
llevó a cabo mediante diferencias finitas en base al comando sumigffd, perteneciente al paquete 
Seismic Unix (Stockwell, 1999). La resolución espacial de estas secciones migradas está definida 
por la resolución horizontal y la vertical. En el eje horizontal la resolución está dada por la distancia 
horizontal entre las trazas, la cual corresponde a la distancia entre CMPs sucesivos (6,25 m). En el 
eje de profundidad, la resolución se encuentra determinada por la tasa de muestreo y la velocidad 
de conversión según la siguiente expresión: 
 

∆𝑧 = 𝑉32"!
∆4
(

  (3.7) 
 

En ∆𝑧 = 𝑉32"!
∆4
(

  (3.7), ∆𝑧 es la resolución vertical, 𝑉32"! corresponde a la velocidad 
de conversión mínima. En el contexto de este trabajo, la velocidad mínima en el medio corresponde 
a la velocidad de propagación de las ondas acústicas en la columna de agua, la cual corresponde a 
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𝑉32"!=1.500 m/s. Por su parte, ∆𝑡 corresponde a la tasa original de muestreo temporal (∆𝑡=4 ms). 
Reemplazando los valores correspondientes, la resolución espacial vertical tiene un valor de 3 m. 
 

 
Figura 3-13. Ejemplo de una tomografía sísmica aplicada para un perfil sísmico. (a) muestra la grilla y 
nodos en donde se calculan las velocidades de intervalo invertidas; (b) presenta el trazado de rayos 
correspondiente al modelo de 𝑉! final (e) resultante después de 15 iteraciones; (c) muestra el ajuste entre 
los tiempos de viaje observados (en rojo) y calculados (en azul) después de las 15 iteraciones; (d) y (e)  
muestran los modelos de 𝑉! inicial y final después de 15 iteraciones, respectivamente; (f) muestra la 
anomalía porcentual del modelo de 𝑉! final con respecto al modelo inicial.  

 
La Figura 3-14b muestra una sección sísmica migrada a profundidad como ejemplo. Se puede 
observar que, utilizando la metodología de obtención de velocidades y migración a profundidad 
presentada en los párrafos anteriores, se pueden obtener secciones sísmicas que contienen 
información detallada sobre la geología de la estructura somera del subsuelo oceánico (2-4 km de 
profundidad)  y aproximadamente ubicados bajo el talud medio y superior del antearco marino. La 
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selección total de secciones sísmicas migradas a profundidad en este trabajo puede ser examinada 
en los anexos de material complementario (página 117 y 134). 
 

 
Figura 3-14. Ejemplo gráfico de procesamiento de un perfil sísmico. (a) muestra la sección sísmica apilada 
(stack) en tiempo; (b) muestra la sección sísmica migrada desde tiempo a profundidad utilizando el modelo 
de 𝑉! sobrepuesto y presentado como una grilla de colores. (c) muestra la sección sísmica migrada e 
interpretada, en donde se muestran las principales unidades estratigráficas (polígonos de color celeste para 
SU1, morado para SU2 y azul para SU3) y fallas (NS2 hasta NS14). 
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3.3. Interpretación de estructuras 
 
Las líneas sísmicas procesadas fueron interpretadas individualmente desde las secciones 
convertidas a profundidad y secciones de 𝑉𝑝 (p. ej. Figura 3-14c). En conjunto con esta 
información, se interpretaron conjuntos (o zonas) de fallas orientados en dirección paralela al 
margen en toda el área de estudio siguiendo la batimetría del suelo oceánico (Geersen, Ranero, 
Klaucke, et al., 2018). La interpretación de fallas en las secciones sísmicas individuales fue 
separada en dos categorías: fallas mayores y fallas menores (líneas negras de mayor y menor grosor 
en la Figura 3-14c, respectivamente). Las diferencia entre estos dos tipos de falla recae 
principalmente en que, en general, las fallas mayores cortan el basamento y columna sedimentaria 
completa y tienen un desplazamiento vertical mayor a ~100 m  (incluyendo el basamento 
continental). Por su lado, las fallas menores tienen un desplazamiento menor a las fallas mayores 
y se observan solo en algunas porciones de la columna sedimentaria y pocas veces son 
correlacionables con cambios abruptos en el basamento continental. La continuidad de los 
conjuntos de fallas mayores en latitudes no constreñidas por perfiles sísmicos fue solamente 
inferida desde la continuidad de los escarpes de falla observados desde la batimetría y, por lo tanto, 
no indica necesariamente la continuidad de una estructura particular en profundidad. De esta 
manera, la certeza de la continuidad de conjuntos de falla en un sentido regional es mayor en zonas 
menormente cubiertas por sedimentos (talud inferior y medio) y viceversa (talud superior-
plataforma continental). 
 
Se interpretaron adicionalmente secuencias sedimentarias depositadas sobre el techo del basamento 
continental (TBC), el cual fue inferido como el reflector más relevante en profundidad después del 
reflector correspondiente al suelo oceánico. Las secuencias sedimentarias fueron identificadas en 
consideración con su patrón deposicional, velocidades de propagación y la interacción tectónica 
con las fallas observadas. Los contactos entre distintas unidades estratigráficas fueron interpretados 
como disconformidades angulares entre las distintas unidades geológicas. 
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Capítulo 4 

Estructura somera del antearco marino en el norte de Chile entre los 
19ºS y 21ºS 

 
4.1. Introducción 
 
El antearco marino en el norte de Chile se encuentra inserto en un margen ampliamente reconocido 
como un margen convergente y de carácter erosivo (p. ej. Rutland, 1971; Scheuber & Reutter, 
1992; von Huene & Scholl, 1991). Si bien se ha estudiado esta zona en las últimas décadas, la 
cobertura insuficiente de datos geofísicos adquiridos costa afuera ha dificultado un mejor 
entendimiento de la estructura geológica del antearco marino y sus implicancias tectónicas.  
 
El objetivo de este estudio es obtener una imagen general sobre la estructura geológica somera del 
subsuelo marino, entre los 19ºS y 21ºS. Se analiza la presencia y distribución regional de fallas y 
unidades sedimentarias, en conjunto con las implicancias que tienen estas observaciones con 
respecto a la evolución tectónica del margen a estas latitudes. 
 
El estudio se realizó analizando cuatro perfiles sísmicos de orientación aproximadamente 
perpendicular a la orientación del margen continental (Figura 4-1). Estos perfiles fueron procesados 
mediante la técnica de reflexión sísmica para obtener secciones sísmicas que fueran 
geológicamente interpretables. 
 
4.2. Descripción de datos y alcances metodológicos 

 
La descripción detallada sobre la adquisición, procesamiento e interpretación de los datos de 
sísmica multicanal pueden ser examinados en el capítulo 3 (página 25). En el presente capítulo se 
utilizaron los datos de cuatro perfiles sísmicos (MC04, MC06, MC25 y MC27) adquiridos para el 
primer grupo de línea sísmicas (líneas blancas y amarillas en la Figura 4-1). Estos perfiles de 
orientación perpendicular al margen fueron adquiridos con un cable receptor de ~8 km de largo, el 
cual registró la señal generada por disparos realizados cada 125 m de distancia a lo largo de cada 
perfil en 648 canales separados cada 12,5 m. Se utilizó un arreglo de 40 airguns (pistolas de aire) 
con un volumen total de 108 litros.  
 
Aplicando la metodología presentada en la sección 3.2, se obtuvieron secciones sísmicas apiladas 
(stacks) y secciones bidimensionales de velocidad de onda P (𝑉3) mediante el análisis de las ondas 
reflejadas y refractadas de los registros multicanales, respectivamente (p. ej. Figura 4-2). Las 
figuras restantes correspondientes a las secciones apiladas y de tomografías sísmicas para cada 
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perfil sísmico pueden ser revisadas en las secciones correspondientes de los anexos A (pág. 115) y 
B (pág. 143), respectivamente. 
 

 
Figura 4-1. Mapa batimétrico del área de estudio (capítulo 4).  La batimetría fue adquirida durante el crucero 
MGL1610 (Tréhu et al., 2017). Las líneas amarillas representan la traza de las porciones de las líneas 
sísmicas utilizadas para la tomografía sísmica. Las líneas blancas muestran la porción extendida de estas 
líneas hacia la fosa. La ubicación de las cuencas de Arica e Iquique según Coulbourn (1981) se muestran 
como polígonos de color azul. 

 



 
 

46 

El análisis de velocidades necesario para el proceso de Normal Move Out (NMO) se realizó sobre 
~50 registros en geometría de punto medio común, para cada uno de los perfiles sísmicos. Por su 
parte, la obtención de velocidades de intervalo 𝑉3, necesaria para la migración de las secciones 
sísmicas desde tiempo a profundidad, fue realizada mediante tomografías sísmicas basadas en el 
ajuste de tiempos de llegada de las ondas refractadas observadas y digitalizadas en alrededor de 
100 registros en geometría de disparo, para cada uno de los perfiles sísmicos. 
 

 
Figura 4-2. Ejemplo de procesamiento para el perfil MC25. (a) muestra la sección sísmica apilada (stack) 
en tiempo; (b) muestra la sección sísmica migrada desde tiempo a profundidad utilizando el modelo de 𝑉! 
sobrepuesto y presentado como una grilla de colores. (c) muestra la sección sísmica migrada e interpretada, 
en donde se muestran las principales unidades (polígonos de color celeste para SU1, morado para SU2, azul 
para SU3, naranja para el prisma frontal, verde para los sedimentos en la fosa, gris para la corteza oceánica 
y café claro para la corteza continental) y fallas (NS0 hasta NS4). 
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Como se explicó en la sección 3.2.2.4 (pág. 38), la técnica utilizada aquí para obtener velocidades 
de intervalo 𝑉3, necesarias para la migración de las secciones sísmicas desde tiempo a profundidad, 
está limitada por el largo del cable receptor. Esta restricción se traduce en que no es posible obtener 
velocidades bajo para secciones de los perfiles sísmicos que se encuentren bajo los ~4-5 km de 
profundidad (aproximadamente limitados al subsuelo ubicado bajo el talud medio y superior). 
 
Con el fin de obtener secciones migradas a profundidad que se extiendan en las secciones sísmicas 
completas (hasta la fosa), para las subsecciones de MC04, MC06, MC25 y MC27 no abarcadas por 
la tomografía sísmica (líneas blancas en la Figura 4-1) se utilizó un modelo de velocidad 
unidimensional simplificado y representativo del antearco marino, basado en valores de velocidad 
extraídos desde la tomografía sísmica obtenida por Contreras-Reyes et al. (2012) a los ~22,2ºS de 
latitud y que sigue la forma del suelo oceánico (Figura 4-2b). Las figuras restantes correspondientes 
a las secciones de 𝑉3 utilizadas para migrar cada perfil sísmico hasta la fosa pueden ser revisadas 
en la sección correspondiente del anexo A (pág. 115). 
 
Los cuatro perfiles mencionados fueron interpretados individualmente desde las secciones sísmicas 
migradas a profundidad (p. ej. Figura 4-2c). Para la línea MC06, la interpretación estuvo basada 
principalmente en el trabajo de Reginato et al. (2020). El rumbo de fallas en dirección 
aproximadamente N-S y altos batimétricos en dirección NO-SE identificados en trabajos anteriores 
fue también considerado para la interpretación de las secciones (Geersen, Ranero, Klaucke, et al., 
2018; Maksymowicz et al., 2018). La proyección de estos lineamientos en los perfiles analizados 
se correlaciona bien, en general, con discontinuidades laterales observadas en las secciones 
sísmicas. También se interpretó el prisma frontal como una estructura limitada por debajo por la 
placa en subducción y una discontinuidad lateral en el TBC. 
 
4.3. Resultados 
 
La interpretación conjunta de las secciones sísmicas y la morfología del suelo oceánico del antearco 
marino revela la presencia de cuencas, unidades sedimentarias, sistemas de fallas menores y 
también zonas de falla mayores a lo largo y ancho del talud continental. También se identificó un 
prisma frontal estrecho en el borde oeste de la cuña continental (Figura 4-3, Figura 4-5, Figura 4-6, 
Figura 4-7 y Figura 4-8). 
 
A lo largo del talud continental, la morfología del suelo oceánico, revelada por la batimetría de alta 
resolución, se encuentra dominada por escarpes de fallas que se orientan de manera 
aproximadamente paralela al margen. Estos escarpes forman la expresión superficial de fallas 
predominantemente normales de manteo entre bajo a alto ángulo (~15º-75º; Pluijm & Marshack, 
2004; Figura 4-9), largos entre ~0,2 y ~7 km y desplazamientos a lo largo de sus planos de falla 
(en el basamento continental) de entre ~70 y ~1400 m (Figura 4-9). Estas fallas Click or tap here 
to enter text.pueden ser rastreadas en profundidad dentro de las unidades sedimentarias y algunas 
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penetran el basamento continental, cuyo techo se observa con una topografía rugosa e irregular 
(Figura 4-3, Error! Reference source not found., Figura 4-6, Figura 4-7 yFigura 4-9). 
 

 
Figura 4-3. Batimetría y sección interpretada para el perfil MC04. (a) muestra la topografía del suelo 
oceánico en torno al perfil MC04 (línea negra), donde los círculos negros representan las marcas de distancia 
en (b). El alcance espacial de las figuras ampliadas (c) y (d) se muestra en (b) como rectángulos de contorno 
punteado de color gris. Las unidades principales están presentadas como polígonos rellenos en (b), (c) y (d) 
(color azul: SU3; morado: SU2; celeste: SU1; naranja: prisma frontal; verde: sedimentos en la fosa; gris: 
corteza oceánica; café claro: corteza continental). Las fallas principales también son mostradas como líneas 
negras en (b), (c) y (d). 
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4.3.1. Secuencias sedimentarias y características 
 
En las secciones sísmicas los sedimentos se presentan como reflectores estratificados, los cuales se 
observan con menor deformación y con un patrón de deposición más claro bajo el talud superior 
(Figura 4-3, Figura 4-5 Figura 4-6d y Figura 4-7d). Estos reflectores se observan más deformados 
y caóticos bajo el talud medio e inferior (p. ej. Figura 4-3c). El espesor de la capa sedimentaria que 
cubre el basamento continental alcanza hasta los ~2.000 m en las secciones sísmicas estudiadas 
(Figura 4-6c). Sin embargo, el espesor sedimentario se distribuye de manera heterogénea a lo largo 
de cada sección sísmica. Por una parte, las líneas sísmicas ubicadas al sur del área de estudio, 
MC06, MC25 y MC27, muestran un incremento de primer orden del espesor sedimentario en 
dirección al mar, desde ~100 m en el talud superior a ~1.500 m hacia el talud medio (Figura 4-5, 
Figura 4-6 y Figura 4-7). Por otra parte, la línea sísmica ubicada más al norte (MC04) muestra 
hasta ~1.300 m de espesor sedimentario, el cual permanece aproximadamente constante a lo largo 
del talud superior (Figura 4-3). Este perfil muestra, además, menor deformación que los demás 
perfiles sísmicos tanto en la columna sedimentaria como en el basamento continental subyacente. 
 
El patrón de la distribución de sedimentos bajo el talud medio es similar entre los perfiles 
estudiados en este capítulo. Se observa un depocentro (mayormente desarrollado en MC06) con 
hasta 2 km de sedimentos acumulados (Figura 4-5b). Hacia el oeste del depocentro la cubierta 
sedimentaria disminuye sistemáticamente hasta unos pocos cientos de metros hacia el talud 
inferior. La velocidad de onda P (𝑉3) promediada verticalmente1 dentro de la columna sedimentaria 
se mantiene uniforme en toda la región de estudio (~3 km/s; Figura 4-10c). Sin embargo, los valores 
de 𝑉3 individuales indican un aumento vertical sistemático dentro de la capa sedimentaria, desde 
~2 km/s inmediatamente debajo del suelo oceánico hasta ~3,5-4,0 km/s justo por encima del 
basamento continental (p. ej. Figura 4-2b). Esta observación es coherente con los procesos de 
compactación afectando la columna sedimentaria (Reginato et al., 2020).  
 
En los perfiles sísmicos se identificaron tres secuencias sedimentarias (nombradas aquí como SU1, 
SU2 y SU3). Estas secuencias y estratos internos se encuentran depositadas con un traslape 
transgresivo (onlap) hacia sus unidades subyacentes respectivas en dirección a la costa (Figura 
4-4). Estas unidades fueron anteriormente identificadas por Reginato et al. (2020) a lo largo del 
perfil MC06. Entre ellas, SU3 se presenta como la unidad más joven y con menor deformación, 
mostrando velocidades 𝑉3 bajas de alrededor de 2,0 km/s. Esta unidad cubre mayormente el área 
bajo el talud superior (Figura 4-3d, Figura 4-5d, Figura 4-6d y Figura 4-7d), donde muestra una 
forma acuñada, con un patrón de deposición de un traslape regresivo (offlap) sobre la unidad 
sobreyacente SU2 y con estratos de crecimiento hacia la zona de transición entre el talud superior 
y talud medio, la cual se encuentra levemente alzada con respecto a la elevación media del suelo 

 
1 El promedio vertical de velocidades de onda P se refiere a un promedio simple de los valores de velocidad dentro de 
la capa correspondiente. Se calcularon promedios verticales de velocidad para la capa sedimentaria (entre el suelo 
oceánico y el TBC) y para la corteza continental superior en los primeros 500 m bajo el TCB (entre el TBC y el TBC-
500 m). 



 
 

50 

oceánico en el entorno del talud superior  (alto estructural o ridge; p. ej. Figura 4-6d y Figura 4-4). 
Los estratos de crecimiento observados indican deposición sintectónica en conjunto con el 
alzamiento de la zona de transición entre el talud medio y superior y/o subsidencia de las unidades 
bajo el talud superior (Figura 4-4). 
 

 
Figura 4-4. Sección esquemática de estructuras dentro de la capa sedimentaria en el talud superior del perfil 
MC25. Los horizontes que definen los límites entre las distintas unidades sedimentarias se muestran como 
líneas rojas punteadas. 

 
La unidad subyacente SU2 tiene un espesor aproximado de 1 km y muestra valores de 𝑉3 de entre 
2,5 a 3,0 km/s. En general, esta unidad se observa con mayor deformación que su secuencia 
sobreyacente  (Figura 4-3d, Figura 4-5d, Figura 4-6d y Figura 4-7d) y casi aflora en el suelo 
oceánico bajo el talud medio, donde el espesor de la unidad SU3 disminuye considerablemente en 
dirección al océano (más pronunciadamente en el perfil MC06; Figura 4-5b). Al igual que SU3, 
esta unidad intermedia muestra estratos de crecimiento hacia el alto estructural ubicado en la 
transición entre el talud medio y superior. Sin embargo, los estratos de SU2 muestran una 
inclinación diferenciada, que aumenta en dirección hacia el talud medio y parece formar parte del 
flanco oriental de un pliegue anticlinal generado por la deformación del alto estructural (Figura 
4-4). Este tipo de deformación en los estratos se observa solo en el sector oriental del alto 
estructural (p. ej. Figura 4-6b), lo cual se debe probablemente a que la sedimentación tiene un 
origen continental. La topografía suave en el talud superior podría indicar que la tasa de 
sedimentación en este sector es mayor que la tasa de deformación (Figura 4-4). De manera 
contraria, la rugosidad del suelo oceánico y la formación de múltiples escarpes en el talud medio e 
inferior sugieren que esta área presenta una tasa de deformación mayor a la tasa en que se depositan 
los sedimentos (p.ej. Figura 4-3c). Los estratos de SU2 se encuentran además cortados por varias 
fallas normales de bajo ángulo en el talud medio-inferior que muestran manteos de hasta 70º cerca 
del talud medio-superior. El tope de la deformación observada parece estar ubicada 
aproximadamente bajo a transición entre el talud superior y el talud medio. Esta zona se 
correlaciona, también, con la ubicación de las áreas donde las unidades estratigráficas alcanzan su 
mayor potencia (depocentros), para cada perfil sísmico. 
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Figura 4-5. Batimetría y sección interpretada para el perfil MC06. (a) muestra la topografía del suelo 
oceánico en torno al perfil MC06 (línea negra), donde los círculos negros representan las marcas de distancia 
en (b). El alcance espacial de las figuras ampliadas (c) y (d) se muestra en (b) como rectángulos de contorno 
punteado de color gris. Las unidades principales están presentadas como polígonos rellenos en (b), (c) y (d) 
(color azul: SU3; morado: SU2; celeste: SU1; naranja: prisma frontal; verde: sedimentos en la fosa; gris: 
corteza oceánica; café claro: corteza continental). Las fallas principales también son mostradas como líneas 
negras en (b), (c) y (d). 
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La unidad más profunda en los perfiles sísmicos es SU1, de alrededor de 1 km de espesor, ubicada 
predominantemente bajo el talud medio y caracterizada por velocidades de propagación 𝑉3 de 
alrededor de 3,5 km/s (p. ej. Figura 4-2b). Esta unidad es la más antigua y su velocidad sugiere 
sedimentos bien compactados. La reflectividad presente en esta unidad es caótica, desprendida de 
estratos morfológicamente coherentes e identificables. A diferencia de las unidades sobreyacentes 
SU2 y SU3, no es posible identificar estratos de crecimiento y un patrón de sedimentación claro 
para esta unidad (p.ej. Figura 4-6c). 
 

 
Figura 4-6. Batimetría y sección interpretada para el perfil MC25. (a) muestra la topografía del suelo 
oceánico en torno al perfil MC25 (línea negra), donde los círculos negros representan las marcas de distancia 
en (b). El alcance espacial de las figuras ampliadas (c) y (d) se muestra en (b) como rectángulos de contorno 
punteado de color gris. Las unidades principales están presentadas como polígonos rellenos en (b), (c) y (d) 
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(color azul: SU3; morado: SU2; celeste: SU1; naranja: prisma frontal; verde: sedimentos en la fosa; gris: 
corteza oceánica; café claro: corteza continental). Las fallas principales también son mostradas como líneas 
negras en (b), (c) y (d). 

 
4.3.2. Basamento continental 

 
El reflector más potente en la señal sísmica después del suelo oceánico, subyacente a la unidad 
sedimentaria más antigua SU1, corresponde al techo del basamento continental (TBC). Bajo el 
TBC, no es posible reconocer estratificaciones prominentes. Este reflector se correlaciona bien con 
el contorno de velocidad de alrededor de entre 4,0 y 4,5 km/s (p. ej. Figura 4-2b). Sin embargo, la 
velocidad correspondiente al TBC disminuye en dirección al océano, mostrando valores de hasta 
3,0-3,5 km/s bajo la transición entre el talud medio y el talud inferior (p. ej. sección de velocidad 
resultante de la tomografía sísmica en la Figura 4-2b). De manera análoga, las velocidades 
promediadas verticalmente para los primeros 500 m bajo el TBC muestran una disminución de 
primer orden de 𝑉3, desde ~5,5 km/s bajo el talud superior hasta ~3,5-4,0 km/s en el límite entre el 
talud medio y talud inferior (Figura 4-10d). Estas observaciones concuerdan con las conclusiones 
expuestas en estudios anteriores en el norte de Chile, que han documentado una disminución de las 
velocidades de propagación de onda P en dirección a la fosa como respuesta a una debilitación de 
las unidades sedimentarias y basamento subyacente debido a la erosión basal y frontal por 
subducción afectando el borde occidental de la cuña continental (p. ej. Contreras-Reyes et al., 2012; 
Petersen et al., 2021; Ranero et al., 2006; Reginato et al., 2020; Sallarès & Ranero, 2005; von 
Huene & Ranero, 2003). 
 
4.3.3. Prisma frontal 
 
En el borde del margen es posible identificar un prisma frontal estrecho, el cual se encuentra 
caracterizado por un ancho de menos de 5 km en los perfiles sísmicos estudiados (Figura 4-3b, 
Figura 4-5b, Figura 4-6b y Figura 4-7b). El modelo de 𝑉3 para el perfil MC06 obtenido por Reginato 
et al. (2020) muestra valores de alrededor de 2,5 km/s para la estructura interna del prisma frontal. 
Aunque en ese estudio no fue posible resolver completamente la imagen de los rasgos estructurales 
y posible estratificación dentro del prisma frontal, ellos lograron interpretar un típico stack 
antiformal con bajos valores de velocidad de propagación, cuyas características son comunes en 
complejos acrecionarios. A lo largo de los perfiles sísmicos presentados en el presente trabajo, el 
prisma frontal parece ser un rasgo pequeño sin mucha información coherente con respecto a sus 
reflectores internos. 
 
4.3.4. Fallas y elevaciones en el talud inferior 

 
En base a la interpretación conjunta de los perfiles sísmicos mostrados en este trabajo e 
interpretaciones tectónicas realizadas por Maksymowicz et al. (2018) y Geersen, Ranero, Klaucke, 
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et al. (2018), es posible observar zonas de fallas orientadas de manera paralela al margen, y otro 
conjunto de altos batimétricos o bultos orientados en dirección NO-SE a escala regional (rasgos 
con prefijo NS y NW en Figura 4-3b, Figura 4-5b, Figura 4-6b, Figura 4-7b y Figura 4-8, 
respectivamente). Cabe destacar que los altos batimétricos o bultos de rumbo NO-SE se presentan 
mayormente al sur de los 20ºS en el talud inferior (perfiles del sur MC06, MC25 y MC27) y han 
sido anteriormente interpretados como antiformas y sinformas (Geersen, Ranero, Klaucke, et al., 
2018).  
 

 
Figura 4-7. Batimetría y sección interpretada para el perfil MC27. (a) muestra la topografía del suelo 
oceánico en torno al perfil MC27 (línea negra), donde los círculos negros representan las marcas de distancia 
en (b). El alcance espacial de las figuras ampliadas (c) y (d) se muestra en (b) como rectángulos de contorno 
punteado de color gris. Las unidades principales están presentadas como polígonos rellenos en (b), (c) y (d) 
(color azul: SU3; morado: SU2; celeste: SU1; naranja: prisma frontal; verde: sedimentos en la fosa; gris: 
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corteza oceánica; café claro: corteza continental). Las fallas principales también son mostradas como líneas 
negras en (b), (c) y (d). 

 

 
Figura 4-8. Estructuras interpretadas en el área de estudio (vista en planta). La traza en planta de los perfiles 
sísmicos se muestra como líneas de color negro, mientras que las cuencas de Arica e Iquique se muestran 
como polígonos rellenos de color azul claro (Coulbourn, 1981). Las trazas de las zonas de falla interpretadas 
en los perfiles sísmicos se muestran como líneas de color fucsia, mientras que los bultos interpretados, de 
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orientación norte-oeste, están delimitados con líneas punteadas de color azul. Las estructuras en forma de 
anfiteatro o bahías ubicadas en el talud inferior, fallas normales y traza del alto estructural norte-sur 
interpretados por Geersen, Ranero, Klaucke, et al. (2018) son presentadas también como líneas punteadas 
de color amarillo, café y naranja, respectivamente. 

 
El conjunto de zonas de falla de rumbo ~N-S se observan a lo largo de cada una de las secciones 
sísmicas y también en la morfología del suelo oceánico en planta, bajo el talud medio y superior 
(Figura 4-3, Figura 4-5, Figura 4-6, Figura 4-7 y Figura 4-8). Estas zonas de deformación se 
muestran en planta como líneas sólidas de color fucsia en áreas interpretadas desde los perfiles 
sísmicos y/o batimetría del área de estudio y como líneas punteadas de color fucsia en sectores 
inferidos parcialmente desde la batimetría (Figura 4-8). En los perfiles, estas fallas de mecánica 
predominantemente normal se observan como dislocaciones afectando la corteza superior y 
cubierta sedimentaria con hasta ~1400 m de desplazamiento a lo largo de las estructuras (p. ej. 
Figura 4-6c). También es posible identificar varias fallas de menor escala (largo y desplazamiento) 
bajo el talud superior, cuyas capas estratificadas se encuentran menormente deformadas (p. ej. 
Figura 4-6d). Aunque las fallas identificadas son predominantemente normales, también se 
observan algunos rasgos compresivos, los cuales evidencian posibles períodos de inversión 
tectónica (p. ej. Figura 4-7d; F. A. González et al., 2023).  
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Figura 4-9. Perfiles interpretados en escala espacial 1:1 y características de fallas. Se presentan las 
características principales y estimadas para las fallas interpretadas más importantes. Se muestran los rangos 
estimados del manteo (𝛽), largo (L) y desplazamiento en el basamento (d) de las fallas presentes en el talud 
inferior, medio y superior. 

 

Adicionalmente, las fallas interpretadas en los perfiles sísmicos muestran un aumento del largo y 
ángulo de manteo dentro del talud medio y en dirección al talud superior. Las fallas tienden a 
empinarse hacia el talud superior, pasando de fallas de bajo ángulo e inclinadas (15º ≤ 𝛽 ≤ 60º) 
entre el talud inferior y talud medio a fallas de alto ángulo (hasta ~70º) en la transición entre el 
talud medio y superior (Figura 4-9). De manera similar, los largos estimados para las fallas 
interpretadas tienden a aumentar desde ~1-2,5 km entre el talud medio e inferior a 3-4 km en la 
transición entre el talud medio y superior (Figura 4-9). Estas características recuperan valores 
similares a los del talud inferior-medio hacia el este, en el talud superior (Figura 4-9). 
 
4.4. Discusión 
 
La estructura somera del antearco marino del norte de Chile se encuentra principalmente 
caracterizada por la presencia de rasgos geológicos típicos de un régimen extensional y cuencas 
emplazadas en el talud medio y superior. El fallamiento normal, de distintos grados de extensión y 
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escala espacial (Figura 4-9), es evidenciado a través de escarpes predominantes en el suelo 
oceánico y dislocaciones ocurriendo tanto en la corteza continental superior como en la columna 
sedimentaria como resultado de la erosión por subducción (Figura 4-3, Figura 4-5, Figura 4-6 y 
Figura 4-7). Estudios anteriores en el margen del norte de Chile han reportado rasgos similares en 
esta región (Becerra et al., 2017; Coulbourn, 1981; Coulbourn & Moberly, 1977; Geersen, Ranero, 
Klaucke, et al., 2018; Maksymowicz et al., 2018; Reginato et al., 2020; Schweller et al., 1981; von 
Huene et al., 1999). El predominio de una tectónica extensional ha sido también documentada más 
hacia el sur entre los 20,3ºS y 22,6ºS (Geersen, Ranero, Kopp, et al., 2018) y en la zona en torno a 
la Península de Mejillones a los ~23,5ºS (Contreras-Reyes et al., 2012; Patzwahl et al., 1999; 
Ranero et al., 2006; Sallarès & Ranero, 2005; von Huene & Ranero, 2003). Las observaciones 
realizadas en estos estudios son consistentes con un largo historial de erosión por subducción 
afectando el antearco marino. 
 
4.4.1. Cuencas sedimentarias en el antearco marino 
 
Algunos estudios en las décadas pasadas han analizado la morfología y mecánica de las cuencas 
de antearco presentes en el antearco marino del norte de Chile (Coulbourn, 1981; Reginato et al., 
2020; Schurr et al., 2020). El presente estudio confirma la presencia de cuencas en el talud 
continental pero extiende la interpretación de estas a una escala espacial mayor y añade nuevas 
perspectivas para el contexto tectónico del área de estudio. Se observa una banda bajo el talud 
medio y superior con una cuenca bien desarrollada en el talud continental (Figura 4-10b) que se 
extiende por al menos 100 km en dirección norte-sur2 y es consistente con la presencia de grandes 
anomalías negativas de gravedad documentadas a una escala regional en el antearco marino 
(Maksymowicz et al., 2018). El límite occidental de esta cuenca se encuentra generalmente ubicado 
alrededor del límite entre el talud medio e inferior (ver como referencia el contorno de 500 m en la 
Figura 4-10b), en donde el espesor de sedimentos se adelgaza en una transición suave. El límite 
oriental de la cuenca no se encuentra resuelto completamente con la información disponible, pero, 
a juzgar por el quiebre observado en la batimetría (Figura 4-8 y Figura 4-11), posiblemente se ubica 
en la transición entre el talud superior y la plataforma continental. La ubicación de esta cuenca es 
consistente con las observaciones de estudios anteriores, que describieron cuencas localizadas 
principalmente en el talud superior. La cuenca observada específicamente en el perfil MC04 es 
consistente con la parte sur de la cuenca de Arica, mientras que las cuencas observadas en los 
perfiles del sur MC06, MC25 y MC27 son consistentes con la ubicación de la cuenca de Iquique 
(Figura 4-1). Sin embargo, en este estudio se observa que estas cuencas se extienden hacia el talud 
medio en profundidad y muestran hasta 2.000 m de sedimentos acumulados en su porción más 
gruesa bajo el talud medio (Figura 4-10b). En particular, la cuenca de Iquique parece mejor 
desarrollada en el sector sur del área de estudio, donde alcanza su depocentro alrededor de la 
transición entre el talud medio y talud superior, que también se correlaciona con una sutil depresión 

 
2 Esta cuenca es un rasgo de primer orden, producto de la interpolación de los espesores sedimentarios de los cuatro 
perfiles analizados aquí. Es posible que esta cuenca esté compuesta de varias sub-cuencas que puedan observarse con 
mayor detalle al agregar más información.   
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en la elevación del TBC (ver como referencia el contorno de 3.000 msnm en la Figura 4-10a). A lo 
largo de cada perfil sísmico, la ubicación del depocentro es también consistente con la zona donde 
se observa mayor deformación tanto en el TBC como en las unidades sedimentarias sobreyacentes 
(Figura 4-3b, Figura 4-5b, Figura 4-6b y Figura 4-7b). Esta mayor deformación es consistente con 
el aumento del ángulo de manteo y longitud de las fallas a medida que nos acercamos hacia el 
depocentro principal (Figura 4-9). 
 
Se observa una variación de primer orden del ancho de la cuenca en función de la latitud (Figura 
4-10b), con un ancho máximo de hasta ~50 km cerca del perfil MC06. De acuerdo a estudios 
anteriores, la parte norte de nuestra área de estudio coincide con el borde sur de la cuenca de Arica, 
que corresponde a una gran cuenca a escala regional que contiene hasta 4.000 m de sedimentos en 
su depocentro ubicado más hacia el norte frente a Arica (Coulbourn, 1981; E. González, 1989; 
Maksymowicz et al., 2018). Así, la porción norte del área de estudio representa una zona de 
transición entre la cuenca de Arica y la cuenca de Iquique. 
 
El depocentro de la cuenca de Iquique se encuentra sistemáticamente limitado al este (NS1 y NS2) 
y oeste (NS3 y NS4) por zonas de fallas de rumbo aproximadamente paralelo al margen (Figura 
4-10b). Esta interpretación sugiere que el origen y evolución tectónica de la cuenca de Iquique han 
estado controlados por fallas semi-paralelas a la fosa que fueron probablemente originadas desde 
el régimen tensional causado por la erosión por subducción. 
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Figura 4-10. Variación de primer orden de la elevación del basamento continental, espesor sedimentario y 
𝑉! a lo largo del área de estudio. Las grillas de color corresponden a interpolaciones bi-lineales de: (a) Techo 
del basamento continental (TBC); (b) Espesor sedimentario; (c) Promedio vertical de 𝑉! en la capa 
sedimentaria; y (d) Promedio vertical de 𝑉! de los primeros 500 m bajo el TCB. Las trazas de las zonas de 
falla principales interpretadas se muestran como líneas de color fucsia, mientras que los bultos interpretados, 
de orientación norte-oeste, están delimitados con líneas punteadas de color azul. La traza en planta de los 
perfiles sísmicos procesados se muestra como líneas de color rojo. 
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Además de las variaciones de primer orden observadas en dirección norte-sur, se observa también 
una segmentación longitudinal en el estilo de deformación de los sedimentos contenidos en la 
cuenca de Iquique. Esta fragmentación se correlaciona con la ubicación de las zonas de falla NS1 
y NS2, y con una disminución en dirección este-oeste de las velocidades de onda P promediadas 
en los primeros 500 m de profundidad de la corteza continental, desde 4,5-5,0 a 3,5-4,0 km/s 
(Figura 4-10d). La parte oriental de la cuenca, ubicada en el talud superior, muestra un suelo 
oceánico suave y unidades sedimentarias poco deformadas en comparación con la parte occidental 
de la cuenca (p. ej. Figura 4-6c y Figura 4-6d). El subsuelo somero de esta parte de la cuenca está 
principalmente rellenado con la unidad sedimentaria más joven SU3. Esta porción de la cuenca y 
del talud, en general, ha conformado la terraza relativamente plana que se observa en el suelo 
oceánico (p. ej. Figura 4-1) y que ha sido descrita anteriormente como uno de los escalones 
relevantes en la topografía del margen andino, donde los sedimentos modernos se han acumulado 
formando una cadena paralela a la fosa en el talud superior (Armijo et al., 2015). 
 
La parte occidental de la cuenca de Iquique (al oeste del ridge norte sur) está caracterizada por la 
ubicación del depocentro y está dominada por fallas normales con estructura de dominó y grandes 
escarpes de falla evidenciados en el suelo oceánico (Figura 4-3, Figura 4-5, Figura 4-6 y Figura 
4-7) en el talud medio e inferior. La unidad sedimentaria más antigua y deformada SU1 se 
encuentra casi exclusivamente en esta porción de la cuenca y particularmente bajo el talud medio. 
Esta unidad parece estar rodeada por fallas como NS1 al este,  la cual podría corresponder al borde 
de la cuenca durante la deposición de SU1. Como la unidad más antigua, puede ser evidencia de 
una paleo-cuenca que se encuentra actualmente enterrada y deformada de acuerdo a los eventos 
ocurridos posteriormente (F. A. González et al., 2023). La segmentación tectónica marcada por 
fallas como NS1 y NS2 en la transición entre el talud superior y medio es relevante para el 
entendimiento de los procesos sedimentarios y tectónicos de largo plazo ocurriendo en el margen 
continental. Este tipo de estructuras ya habían sido interpretadas en estudios previos (Geersen, 
Ranero, Klaucke, et al., 2018; Maksymowicz et al., 2018; Reginato et al., 2020) y, de acuerdo al 
impacto en la estratigrafía sedimentaria y deformación documentada en este trabajo, podrían jugar 
un rol clave en el contexto regional tectónico a lo largo del talud continental. Estas estructuras 
marcan posiblemente el cambio entre un margen mayormente erosionado por subducción al oeste 
y una zona menormente afectada al este. 
 
4.4.2. Alto estructural N-S 
 
El área relativamente alzada en la transición entre el talud superior y talud medio (Figura 4-8), que 
ha sido anteriormente identificada en el suelo oceánico y descrita como un alto estructural o 
topográfico, ridge del talud superior o ridge norte-sur (Coulbourn & Moberly, 1977; Geersen, 
Ranero, Klaucke, et al., 2018; C. Li, 1995), parece ser un rasgo regional relevante en el desarrollo 
de la morfología actual del antearco marino (Figura 4-4). Es justamente este rasgo en donde se 
ubica aproximadamente la segmentación longitudinal mencionada en la sección anterior y que 
parece, además, prevenir el transporte de los sedimentos acumulados desde el talud superior hacia 
el talud medio e inferior, creando a su vez una sub-cuenca más joven en su flanco este, en el talud 
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superior (p. ej. Figura 4-6d). Guardando la proporción espacial adecuada, cabe notar la similitud 
entre esta sub-cuenca y el alto batimétrico ubicado en su límite occidental con la Depresión Central 
y el alzamiento del área costera desde el Mioceno Superior,  en donde esta última ha actuado como 
una barrera para el flujo de sedimentos provenientes desde el continente hacia costa afuera (Clift 
& Hartley, 2007). Geersen, Ranero, Klaucke, et al. (2018) describieron el alto batimétrico (o ridge) 
como una estructura norte-sur continua de 500 m de largo y la interpretaron como la posible 
representación de un arco volcánico pre-Jurásico que se encuentra actualmente colapsando debido 
al predominio de un régimen extensional debido a la erosión por subducción. Si bien el colapso de 
este alto estructural (o ridge) es comprobable por los datos sísmicos analizados aquí, que reflejan 
la dominancia de fallas normales expresadas localmente bajo el alto estructural por fallas como 
NS1 y NS2, es posible también que esta estructura sea el resultado del alzamiento de una porción 
más profunda, cuya expresión superficial (alcanzada por la cobertura de los datos) corresponda a 
la extensión que puede ocurrir en la charnela y flancos de un pliegue anticlinal formado por 
deformación compresiva (Price & Cosgrove, 1990; Ramsay & Huber, 1983). Estudios anteriores 
en la zona centro-norte de Chile (31ºS) muestran evidencia de fallamiento normal en superficie 
relacionado al alzamiento rápido en el antearco desde los 2 Ma, sugiriendo fuerte acreción basal 
(Comte et al., 2019; Saillard et al., 2009). Esta última hipótesis es apoyada por la observación de 
varias estructuras compresivas en el talud medio y superior (p.ej. Figura 4-5d y Figura 4-7d), que 
sugieren la posible inversión de las fallas de cinemática originalmente normal (como NS1 y NS2) 
y consecuente acortamiento y/o alzamiento de las estructuras relacionadas a las cuencas 
sedimentarias (Turner & Williams, 2004). Sin embargo, la poca resolución y cobertura de los datos 
analizados sobre los ~5 km de profundidad (desde el suelo oceánico) no permite resolver el 
mecanismo principal de deformación de la corteza continental bajo el talud medio y superior en 
esta región del norte de Chile. 
 
Los estratos de crecimiento observados principalmente en las unidades sedimentarias SU2 y SU3 
(Figura 4-3d, Figura 4-5d y Figura 4-6d) hacia el alto estructural sugieren que estos sedimentos 
podrían haber sido depositados durante la deformación del alto estructural (o ridge). Esta 
observación sugiere que la deformación del ridge norte-sur podría estar aun afectando la 
morfología del antearco marino (F. A. González et al., 2023). La inclinación de los estratos de SU2 
hacia el alto estructural pueden ser evidencia del alzamiento de esta estructura por rotación 
progresiva del flanco este de la elevación (Hardy & Poblet, 1994; Shaw et al., 2005). Este patrón 
no se observa en el flanco oeste del mismo debido a que la fuente de sedimentación proviene desde 
el continente. Sin embargo, la geometría de este tipo de estratos de crecimiento también puede 
formarse por fallamiento normal (Coleman et al., 2019; Doglioni et al., 1998). 
 
Si bien el origen del alto estructural es incierto en el contexto de este estudio, la semejanza con las 
características del alzamiento costero desde el Mioceno superior en el norte de Chile (Allmendinger 
& González, 2010; Armijo et al., 2015; Armijo & Thiele, 1990; Clift & Hartley, 2007; Delouis et 
al., 1998; Hartley & Jolley, 1995; Melnick, 2016) sugiere que la formación de esta estructura pueda 
estar relacionada directamente a los procesos ocurriendo en la interfaz de subducción, como 
underthrust (Armijo et al., 2015); cambios temporales y espaciales del ángulo de subducción 
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(Armijo & Thiele, 1990; Contreras-Reyes et al., 2012; Mortimer & Saric, 1972); subducción de 
dorsales asísmicas (Hartley & Jolley, 1995) y/o underplating (Adam & Reuther, 2000; Clift & 
Hartley, 2007; Lallemand et al., 1994; von Huene & Lallemand, 1990). Si el motor de la 
deformación y alzamiento del alto estructural es de origen compresivo, es posible que esté 
relacionado directamente a los esfuerzos de un margen bien acoplado (Métois et al., 2013; Ruiz et 
al., 2014; Schurr et al., 2014). El alto acoplamiento en el contacto en un margen erosivo podría 
generar la reactivación e inversión de fallas de alto ángulo presentes en la placa superior, lo que 
podría a su vez explicar el alzamiento del alto estructural. La ubicación y perduración en el tiempo 
del alto estructural podría ser el resultado de acreción basal sistemática de material removido por 
erosión frontal y basal bajo el talud inferior, que luego vuelve a acrecionarse a la placa superior 
bajo la transición entre el talud superior y medio en un modelo de cuña continental en un margen 
erosivo como el sugerido por Comte et al. (2019). El estudio de este tipo de elevaciones 
estructurales en otros lugares del planeta ha indicado que el origen y evolución de estas estructuras 
están controlados por dos procesos: acreción de material por la zona que da hacia el mar (en 
márgenes acrecionarios) y subsidencia en la zona que da hacia la costa (en márgenes erosivos) (p. 
ej. Seely, 1979). 
 
4.4.3. Estructura y deformación del talud inferior 

 
Entre los 19ºS y 20ºS de latitud, el talud inferior se presenta disectado por múltiples escarpes 
manteando hacia el oeste en dirección oblicua con respecto a la fosa (Figura 4-8 y Figura 4-11). 
Estos escarpes delinean estructuras con forma de anfiteatro que se abren hacia la fosa (Figura 4-11). 
Estas estructuras tienen diámetros de entre 10 a 30 km (ver también Geersen, Ranero, Klaucke, et 
al., (2018). A lo largo del margen erosivo de Centro América se han observado estructuras similares 
y atribuidas a la subducción de cadenas discontinuas de montes submarinos que colisionan con el 
antearco marino (Ranero & von Huene, 2000; von Huene et al., 2000). Modelos análogos y 
numéricos muestran que la hendidura del antearco marino producida por la subducción de montes 
submarinos causa una configuración de fallas en forma de abanico (incluyendo fallamiento inverso) 
delante del monte submarino y una relajación gravitacional (incluyendo fallamiento normal) 
encima y sobre la trayectoria del monte submarino (Dominguez et al., 1998; Ruh et al., 2016). Se 
propone que estas estructuras estilo anfiteatro abiertas hacia la fosa y presentes entre los 19 y 20ºS 
han sido el resultado de la subducción reciente de montes submarinos asociados a la Dorsal de 
Iquique. Hacia el sur (sur del Cañón de Pisagua) estas estructuras no se han observado claramente, 
lo que podría ser explicado por la migración progresiva hacia el sur del punto de colisión de la 
Dorsal de Iquique con el margen continental, actualmente ubicado cerca de los 20,5ºS. Al sur de 
este punto el antearco marino no habría sido afectado aún por la subducción de montes submarinos 
asociados a esta dorsal (Bello-González et al., 2018). 
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Figura 4-11. Estructuras interpretadas en el área de estudio (vista tridimensional, desde el este). La 
batimetría fue adquirida durante el crucero MGL1610 (Tréhu et al., 2017). Los perfiles sísmicos se muestran 
como líneas de color negro (líneas sólidas sobre la superficie del mar y líneas punteadas en la proyección 
hacia la topografía). Las trazas de las zonas de falla interpretadas en los perfiles sísmicos se muestran como 
líneas de color fucsia, mientras que los bultos interpretados, de orientación noroeste-sureste, están 
delimitados con líneas punteadas de color púrpura claro. Las estructuras en forma de anfiteatro o bahías 
ubicadas en el talud inferior, fallas normales y traza del ridge norte-sur interpretados por Geersen, Ranero, 
Klaucke, et al. (2018) son presentadas también como líneas de color blanco, negro y naranja, 
respectivamente. 

 
Los altos batimétricos orientados en dirección norte/oeste-sur/este e interpretados entre los 20ºS y 
21ºS coinciden con la tendencia espacial de las estructuras del suelo oceánico presentes en la 
corteza oceánica (Figura 4-8 y Figura 4-11) en el Outer Rise. La aparición de estos bultos puede 
estar relacionada con la anisotropía de la placa en subducción, especialmente en el talud inferior, 
donde la corteza continental es delgada (< 4 km) y la batimetría tiende a imitar el relieve de la placa 
inferior (p. ej. Sallarès & Ranero, 2005; von Huene et al., 1999; von Huene & Ranero, 2003). Estos 
lineamientos también coinciden con la estructura NW translitosférica de Calama, propuesta en el 
antearco terrestre de los Andes Centrales (Contreras-Reyes, Díaz, et al., 2021; G. Yáñez & Rivera, 
2019). 
 
4.4.4. Secuencia del terremoto de Iquique de 2014 

 
La actividad precursora (mecanismos de foco rojos) y réplicas (mecanismos de foco azules) de la 
secuencia del terremoto de 2014 evidencian fallamiento significativo en la placa superior del 
antearco marino (Figura 4-12; León-Ríos et al., 2016; Petersen et al., 2021). El manteo hacia el 
oeste de las fallas normales observadas en las imágenes sísmicas está respaldado por la cinemática 
de los eventos sísmicos corticales, los cuales muestran un mecanismo focal predominante de 
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manteo oeste como uno de los posibles planos focales de falla (Figura 4-12b). Los perfiles sísmicos 
MC06 y MC25 están ubicados dentro de la región coincidente con una sismicidad precursora 
aumentada (bajo la cuenca de Iquique en el talud medio) entre los 10 y 15 km de profundidad.  Los 
mecanismos focales de esta actividad indican fallas de vergencia este y mecanismo inverso, que es 
consistente con la cinemática del evento precursor de mayor magnitud registrado durante la 
secuencia (Mw 6,7). Es posible que estos eventos fueran gatillados por actividad de grandes zonas 
de fallas similares a las observadas en este estudio (Figura 4-12b). Los mecanismos de fallas 
inversas de alto ángulo indican una posible inversión tectónica afectando las estructuras bajo el 
talud, las cuales fueron probablemente originadas como fallas normales debido a la erosión por 
subducción y posteriormente invertidas durante la secuencia del terremoto de Iquique de 2014 
(Petersen et al., 2021).  
 

 
Figura 4-12. Mapa del área de estudio en conjunto con la sismicidad correspondiente a la secuencia del 
terremoto de Iquique de 2014. El panel izquierdo (a) muestra de manera sobrepuesta la distribución de 
sedimentos de primer orden (grilla de colores), las líneas de contorno del desplazamiento cosísmico según 
Duputel et al. (2015) (líneas de color rosado), eventos sísmicos precursores (mecanismos de foco de color 
rojo) y réplicas (mecanismos de foco de color azul). La ubicación del evento principal y mayor evento 
precursor se muestra como una estrella de color amarillo y rojo, respectivamente. La traza en planta de los 
perfiles sísmicos procesados se muestra como líneas de color rojo. El panel derecho muestra las secciones 
sísmicas interpretadas en conjunto con la actividad sísmica precursora y réplicas. 
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El panel izquierdo de la Figura 4-12 muestra la correlación espacial entre la ubicación del 
depocentro de primer orden de la cuenca de Iquique, el área de mayor desplazamiento cosísmico 
para el evento principal del terremoto de Iquique (Duputel et al., 2015) y la zona donde la actividad 
precursora estuvo mayormente confinada (León-Ríos et al., 2016). Estas observaciones sugieren 
que la actividad precursora para la secuencia del terremoto de 2014 ocurrió principalmente debido 
a la reactivación de fallas corticales bajo el talud medio y probablemente ligadas originalmente a 
la formación y evolución de la cuenca de Iquique. Esta actividad sísmica precursora podría haber 
sido gatillada por la transferencia de esfuerzos desde el contacto interplaca, como lo sugiere 
Maksymowicz et al. (2018). Esto podría explicar la relativamente alta deformación observada en 
la estructura somera del talud medio. Para poder ahondar más en la historia de deformación 
superficial y su relación con eventos sísmicos históricos es necesario integrar mayor cantidad de 
datos geofísicos y de datación de las unidades sedimentarias.  
 
Una correlación similar a la descrita en el párrafo anterior ha sido observada anteriormente por 
Schurr et al. (2020) para el terremoto de Iquique de 2014, donde el área de mayor desplazamiento 
cosísmico coincide con un parche de fricción alta (aspereza) sobre la interfaz de subducción; con 
la proyección en superficie de una depresión topográfica (cuenca de Iquique) y un mínimo 
gravimétrico. La consistencia entre mínimos gravimétricos y áreas de desplazamiento cosísmico 
ha sido anteriormente sugerida para indicar erosión basal de la placa superior en respuesta a la 
presencia de asperezas en la interfaz de subducción (p. ej. Wells et al., 2003). La observación de 
grandes cuencas emplazadas en la placa superior puede, posiblemente, dar pistas sobre la presencia 
de asperezas en la interfaz de subducción en el norte de Chile. Sin embargo, es necesario integrar 
más información y discusión para mejorar el entendimiento de esta correlación y sus implicancias. 
 
4.5. Conclusiones 

 
Las cuatro secciones sísmicas y secciones de velocidad de onda P coincidentes, en conjunto con 
batimetría de alta resolución logran resolver, en primer orden, la estructura del antearco marino en 
el norte de Chile y proveen información sobre los procesos tectónicos involucrados en su 
evolución. La mayoría de los rasgos analizados en este capítulo, incluyendo fallas y cuencas 
sedimentarias, son consistentes con un largo historial de un régimen extensional debido a erosión 
por subducción a escala regional. 
 
Los datos sísmicos revelan una banda paralela a la fosa de mayor espesor sedimentario y de un 
ancho de aproximadamente 50 km, que contiene la cuenca previamente identificada como Cuenca 
de Iquique en el talud superior. Las imágenes sísmicas muestran una cuenca que contiene hasta 
2.000 m de sedimentos en su depocentro ubicado bajo la transición entre el talud medio y superior. 
La extensión espacial de la cuenca y deformación tectónica parece tener un impacto mayor a lo 
previamente esperado y reconocido para el área de estudio. Las observaciones en este estudio 
realzan la relevancia de estudios futuros para elevar el entendimiento de la evolución tectono-
sedimentaria del antearco marino en márgenes erosivos, como el del norte de Chile. 
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Se documentaron tres unidades sedimentarias, las cuales rellenan el talud continental y las cuencas 
emplazadas en este. Estas unidades muestran diferencias notables entre ellas con respecto a 
magnitud y estilo de deformación, grado de compactación y cronología de deposición. También se 
identificaron un conjunto de zonas de fallas de mayor escala, orientadas de manera paralela a la 
fosa y que probablemente han controlado tectónicamente la deformación y geometría de la 
estructura somera del antearco marino a través de una tectónica predominantemente normal. 
Aunque es posible inferir una cronología relativa y cualitativa en cuanto a la deposición de cada 
secuencia sedimentaria, es necesario obtener información de dataciones de muestras del talud para 
configurar una línea de tiempo absoluta que revele la cronología de deposición de las unidades 
sedimentarias y su relación con episodios mayores de actividad tectónica y climática. Desde nuestra 
perspectiva, el sistema de fallas de orientación paralela a la fosa controla la inclinación de, al 
menos, las dos unidades sedimentarias más antiguas (SU1 y SU2) y posiblemente la deformación 
reciente de la unidad más joven también (SU3). 
 
La correlación entre la ubicación de fallas que cortan el basamento continental y la variación 
espacial de las propiedades del antearco marino sugiere que la geometría y evolución de las cuencas 
están controladas tectónicamente. La segmentación observada en la dirección perpendicular a la 
fosa es evidenciada por un aumento en la deformación extensional y una disminución sistemática 
de la velocidad de onda P en los primeros 500 m de la corteza continental en dirección a la fosa. 
Esta variación se atribuye al cambio de las propiedades del antearco marino debido a la erosión 
frontal y basal afectando y debilitando el borde de la cuña continental. 
 
La presencia de un alto estructural ubicado en el quiebre entre el talud superior y talud medio juega 
un rol importante para la contención y acumulación de sedimentos en el talud superior. Si bien el 
origen de esta deformación no se puede resolver con los datos disponibles, el alzamiento relativo 
de esta podría tener implicancias importantes con respecto a los procesos ocurriendo en la interfaz 
de subducción mediante procesos de acreción basal o underplating en un margen 
documentadamente acoplado y erosivo. 
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Capítulo 5 

Migración de depocentros de las cuencas en el antearco marino del 
norte de Chile, entre los 19ºS y 21ºS 

 
5.1. Introducción 
 
El objetivo de este capítulo es obtener una imagen detallada de la estructura somera del talud medio 
y superior en el antearco marino del norte de Chile, entre los 19ºS y los 21ºS. En particular se 
analiza la distribución y geometría de las secuencias sedimentarias que rellenan las cuencas 
sedimentarias, el origen y evolución de estas cuencas, y la migración espacio-temporal de los 
depocentros observados.  
 
El estudio se realizó mediante el análisis de 20 perfiles sísmicos distribuidos en una grilla (líneas 
de color púrpura en la Figura 5-1). Para cada perfil se obtuvieron imágenes de reflexión sísmica y 
secciones de velocidad de onda P coincidentes. 
 
5.2. Descripción de datos y alcances metodológicos 
 
La descripción detallada sobre la adquisición, procesamiento e interpretación de los datos de 
sísmica multicanal pueden ser examinados en el capítulo 3 (página 25). En este capítulo se 
utilizaron los datos de los 20 perfiles sísmicos mostrados en la Figura 5-1 (incluidos los cuatro 
perfiles utilizados en el capítulo 4). Las coordenadas de principio y fin de cada uno de los perfiles 
y subsecciones se pueden extraer desde el material complementario (anexo B, página 122). Como 
está descrito en el capítulo 3, la adquisición de datos se realizó considerando dos tipos de 
configuración: (1) disparos cada 125 m y registro en 648 canales distribuidos cada 12,5 m en un 
cable receptor de ~8 km de largo (MC12, MC04, MC08, MC23, MC06, MC19, MC25, MC21, 
MC27, MC10, MC17, MC15, MC16A, MC13, MC09, MC05, MC20 y MC28) y (2) disparos cada 
50 m y registro en 1.008 canales distribuidos cada 12,5 m en un cable receptor de ~12 km de largo 
(MC01A y MC03). Para ambas configuraciones se utilizó una fuente sísmica consistente de un 
arreglo de 40 pistolas de aire con un volumen total de 108 L.  
 
Se obtuvieron secciones sísmicas apiladas (stacks) y secciones bidimensionales de velocidad de 
onda P (𝑉3) mediante el análisis de las ondas reflejadas y refractadas de los registros multicanales, 
respectivamente (p. ej. Figura 3-14). Las figuras correspondientes a las secciones sísmicas apiladas 
para cada perfil sísmico pueden ser revisadas en la sección correspondiente del anexo B (pág. 123). 
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Figura 5-1. Mapa batimétrico del área de estudio (capítulo 5). La batimetría fue adquirida durante el crucero 
MGL1610 (Tréhu et al., 2017). Las líneas de color rosado representan la traza de las líneas sísmicas 
utilizadas de orientación perpendicular al margen. Las líneas de color café, rojo y amarillo presentan las 
trazas de las líneas sísmicas de orientación paralela al margen según las subdivisiones mostradas en las 
secciones en perfil (Figura 5-8 a la Figura 5-11). La ubicación de las cuencas de Arica e Iquique según 
Coulbourn (1981) se muestran como polígonos de color azul. 
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Para cada perfil sísmico, el proceso de NMO se realizó sobre 30-165 registros en geometría de 
CMP. La obtención de velocidades de intervalo 𝑉3, necesaria para la migración de las secciones 
sísmicas desde tiempo a profundidad, fue llevada a cabo mediante tomografías sísmicas utilizando 
los tiempos de las ondas refractadas para alrededor de 100 disparos por cada línea sísmica. Las 
figuras correspondientes a las tomografías sísmicas y secciones de 𝑉3 utilizadas efectivamente para 
la migración pueden ser revisadas en el anexo B (pág. 143 y pág. 163, respectivamente). Los 
perfiles migrados a profundidad (sin interpretación) pueden ser examinados en la sección 
correspondiente del anexo B (pág. 117). 
 

 
Figura 5-2. Cruce de ejemplo entre perfiles sísmicos (MC12 y MC13). Se muestra un ejemplo de las 
secciones sísmicas MC12 y MC13 en torno al cruce entre ambas líneas. 

 
Cada perfil sísmico fue interpretado individualmente desde las secciones migradas a profundidad 
(p. ej. Figura 3-14c). La interpretación de fallas en dirección norte-sur estuvo basada en cada 
imagen sísmica en conjunto con la batimetría de alta resolución en las áreas donde los escarpes son 
visibles sobre el suelo oceánico (talud medio). Para el talud superior, donde los escarpes de falla 
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están generalmente cubiertos por la sedimentación más reciente, la interpretación de fallas estuvo 
basada en la continuidad de estas a lo largo de las imágenes sísmicas en conjunto con la morfología 
del basamento continental extraída desde la interpretación del reflector TBC en cada perfil sísmico. 
Dado el volumen de la información analizada en este capítulo, la interpretación final fue 
comprobada y validada en cada uno de los cruces de los perfiles sísmicos (p. ej. Figura 5-2). 
 
5.3. Resultados 
 
La interpretación de las imágenes sísmicas en conjunto con las secciones de 𝑉3 coincidentes y la 
batimetría de alta resolución revela la estructura somera detallada del antearco marino bajo el talud 
medio y superior. Los rasgos interpretados incluyen cuencas y depocentros de distintas escalas, 
tres secuencias sedimentarias que rellenan las depresiones (ya identificadas en el capítulo 4 pero 
observadas con mayor detalle y extensión en este capítulo), fallamiento normal de mayor y menor 
escala, altos topográficos y canales submarinos (Figura 5-3 hasta Figura 5-11). 
 
5.3.1. Secciones perpendiculares al margen 
 
Entre la Figura 5-3 y la Figura 5-7 se presentan las secciones interpretadas correspondientes a los 
perfiles sísmicos orientados de forma perpendicular al margen (líneas de color rosado en la Figura 
5-1), ordenadas espacialmente desde norte a sur. En cuanto a la similitud entre los rasgos 
observados, podemos distinguir cuatro conjuntos de perfiles: (1) MC12, MC04 y MC08 que cruzan 
el sector sur de la conocida cuenca de Arica (Figura 5-3); (2) MC01A y MC23 que se ubican en 
una zona de transición entre la cuenca de Arica y la cuenca de Iquique (Figura 5-4); (3) MC06, 
MC19 y MC25 que cruzan la parte central de la cuenca de Iquique (Figura 5-5); y (4) MC21, 
MC27, MC10 y MC17 que cruzan el sector sur de la cuenca de Iquique (Figura 5-6 y Figura 5-7). 
 
El primer conjunto de perfiles, ubicado en el sector norte del área de estudio y cuyas secciones 
cruzan la parte sur de la documentada cuenca de Arica (Coulbourn, 1981; Coulbourn & Moberly, 
1977; Maksymowicz et al., 2018) muestra perfiles sísmicos con un gran espesor sedimentario 
rellenando las depresiones presentes en el talud medio y superior (Figura 5-3). La batimetría a lo 
largo de estos perfiles se observa, en general, suave y con la presencia de algunos escarpes de falla 
en el talud medio que se correlacionan con fallas observadas en profundidad, afectando tanto la 
parte superior de la corteza continental como la columna sedimentaria. Los sedimentos asociados 
a la cuenca de Arica alcanzan hasta 2.500 m de espesor en esta zona (MC12; Figura 5-3a), pero se 
mantienen con una potencia similar a lo largo del talud medio en cada perfil sísmico. Las tres 
secuencias estratigráficas asociadas a estos sedimentos ya habían sido documentadas anteriormente 
(ver sección 4.3 y Reginato et al. (2020)) y muestran espesores variables a lo largo de cada perfil 
sísmico. Cabe destacar que en este sector del área de estudio el espesor de la unidad sedimentaria 
más joven, SU3, muestra un espesor menor en comparación a la zona central del área de estudio 
abarcada por el tercer conjunto de perfiles que cruzan la zona central de la cuenca de Iquique 
(Figura 5-5). 
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Figura 5-3. Secciones interpretadas para los perfiles asociados espacialmente a la cuenca de Arica (MC12, 
MC04 y MC08). Las unidades principales están presentadas como polígonos rellenos en (a), (b) y (c) (color 
azul: SU3; morado: SU2; celeste: SU1). Las fallas principales también son mostradas como líneas negras. 

 
Estas secciones sísmicas también presentan una deformación moderada en comparación con los 
perfiles ubicados hacia el sur, evidenciada por un conjunto de fallas predominantemente normales 
que mantean hacia el oeste. Es posible también observar algunos canales submarinos desde la 
batimetría y cruzando los perfiles de este sector, que corresponden a una porción de la red 
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submarina de drenaje que convergen hacia la zona central de la cuenca de Arica ubicada un poco 
más al norte (Madella et al., 2018). 
 

 
Figura 5-4. Secciones interpretadas para los perfiles asociados espacialmente a la transición entre la cuenca 
de Arica y la cuenca de Iquique (MC01A y MC23). Las unidades principales están presentadas como 
polígonos rellenos en (a) y (b) (color azul: SU3; morado: SU2; celeste: SU1). Las fallas principales también 
son mostradas como líneas negras. 

 
El segundo conjunto de perfiles cruza una zona de transición entre la cuenca de Arica al norte y la 
cuenca de Iquique al sur (Figura 5-4). Por consiguiente, el espesor sedimentario en estos dos 
perfiles sísmicos es menor que en los perfiles ubicados hacia el norte y hacia el sur de ellos, 
mostrando un espesor promedio de alrededor de 1.000 m y que aumenta sutilmente hacia el talud 
medio. El suelo oceánico y techo del basamento continental en estos perfiles se observan con mayor 
rugosidad que en los perfiles del norte. Al igual que en los perfiles de más al norte, el espesor de 
la secuencia sedimentaria más joven, SU3, es menor en comparación al espesor en la zona central 
(tercer conjunto de perfiles). No se observan canales submarinos relevantes que crucen los perfiles 
MC01A o MC23, lo cual es consistente con la menor cantidad de sedimentos acumulados en este 
segmento. 
 
El tercer conjunto de perfiles (MC06, MC19 y MC25) cruza directamente la porción central de la 
cuenca de Iquique (Coulbourn, 1981; Coulbourn & Moberly, 1977; Maksymowicz et al., 2018; 
Reginato et al., 2020). Esta condición es evidenciada por la distribución de sedimentos en estos 
perfiles, que muestra hasta 2.500 m de espesor en su depocentro ubicado entre el talud medio y 
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talud superior (Figura 5-5). El espesor sedimentario hacia los bordes de los perfiles sísmicos se 
mantiene entre los ~300 y 1.000 m. En este sector se ubica el cañón submarino más relevante del 
área de estudio, aquí llamado Cañón de Pisagua, el cual se observa claramente en la topografía del 
suelo oceánico y cruza en dos ocasiones el perfil sísmico MC06. Este canal submarino corresponde 
a la continuación costa afuera del Río Tana (O Pisagua) (Figura 5-1). La unidad sedimentaria SU3 
alcanza su mayor espesor en este segmento del antearco marino (1.500 m; Figura 5-5b).  
 

 
Figura 5-5. Secciones interpretadas para los perfiles asociados espacialmente a la porción central de la 
cuenca de Iquique (MC06, MC19 y MC25). Las unidades principales están presentadas como polígonos 
rellenos en (a), (b) y (c) (color azul: SU3; morado: SU2; celeste: SU1). Las fallas principales también son 
mostradas como líneas negras. 
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La deformación observada en esta zona del área de estudio es cualitativamente mayor que en el 
resto del antearco marino, evidenciada por una gran cantidad de fallas normales de mayor o menor 
escala que mantean, en general, hacia el oeste. Las secuencias sedimentarias que rellenan las 
rugosidades del basamento continental también son cortadas por múltiples fallas y presentan una 
deformación mayor que en el resto del área de estudio, provocando la inclinación de los estratos 
observados en la unidad SU2 (p. ej. Figura 5-5c). 
 

 
Figura 5-6. Secciones interpretadas para los perfiles asociados espacialmente a la porción sur de la cuenca 
de Iquique (MC21, MC27 y MC10). Las unidades principales están presentadas como polígonos rellenos 
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en (a), (b) y (c) (color azul: SU3; morado: SU2; celeste: SU1). Las fallas principales también son mostradas 
como líneas negras. 

 
El cuarto y último conjunto de perfiles de orientación perpendicular a la fosa se ubica en el sector 
sur del área de estudio (porción sur de la cuenca de Iquique) y sus perfiles se caracterizan por 
mostrar un basamento continental particularmente rugoso y, en general, un espesor sedimentario 
menor que los perfiles ubicados en el centro de la cuenca de Iquique (Figura 5-6 y Figura 5-7). 
Cabe destacar que, en estos perfiles, la zona de máximo espesor en cada una de las líneas tiende a 
trasladarse desde el talud superior o transición entre talud medio y superior, hacia el talud medio, 
en donde se observan espesores de hasta 2.000 m (Figura 5-7). Los perfiles MC21 y MC27 cruzan 
algunos canales submarinos que pueden ser identificados también desde la batimetría de alta 
resolución (Figura 5-1). 
 

 
Figura 5-7. Sección interpretada MC17, línea más al sur del área de estudio (sector sur de la cuenca de 
Iquique). Las unidades principales están presentadas como polígonos rellenos (color azul: SU3; morado: 
SU2; celeste: SU1). Las fallas principales también son mostradas como líneas negras. 

 
Como se discutió también en la sección 4.4.2, a lo largo de todos los perfiles perpendiculares al 
margen se observa un área relativamente alzada aproximadamente en la transición entre el talud 
superior y el talud medio, la cual es evidente también desde la batimetría (Figura 5-1). Este alto 
estructural o ridge tiene una orientación paralela al margen y en el capítulo actual se confirma como 
un rasgo regional. Se puede observar que en todos los perfiles, este alto estructural parece funcionar 
como una barrera para el transporte de los sedimentos recientes (SU3) hacia el talud medio e 
inferior. Además, todos los perfiles muestran estratos de crecimiento e inclinación de las capas de 
SU2 en el talud superior hacia el alto topográfico en cuestión (p. ej. Figura 5-5).  
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5.3.2. Secciones paralelas al margen 
 
Las secciones interpretadas correspondientes a los perfiles de orientación paralela a la fosa se 
presentan entre la Figura 5-8 y la Figura 5-11 (líneas  de color café, rojo y amarillo en la Figura 
5-1), ordenadas espacialmente desde oeste a este. 
 

 
Figura 5-8. Secciones interpretadas para los perfiles ubicados en el talud medio-inferior (MC15 y MC16). 
Las unidades principales están presentadas como polígonos rellenos en (a), (b), (c) y (d) (color azul: SU3; 
morado: SU2; celeste: SU1). 
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Los perfiles fueron agrupados según su ubicación de acuerdo a la siguiente distribución: (1) perfiles 
MC15 y MC16A ubicados en el talud medio-inferior (Figura 5-8); (2) perfil MC03 ubicado en el 
talud medio (Figura 5-9); (3) perfiles MC13 y MC09 ubicados en el talud superior (Figura 5-10); 
y  (4) perfiles MC05, MC20 y MC28 ubicados en el talud superior-plataforma continental (Figura 
5-11). 
 
Los perfiles ubicados en el talud medio-inferior muestran una estructura de morfología sinuosa que 
posiblemente imita la topografía de la placa subductante (Figura 5-8). El basamento continental se 
encuentra disectado por varias fallas normales de escala menor. En general, el espesor sedimentario 
en este sector del antearco marino no supera los 1.000 m y no muestra depresiones que formen 
parte de las cuencas identificadas aguas arriba. La unidad sedimentaria que predomina en estos 
perfiles es la unidad más antigua, SU1, que alcanza espesores de hasta 500 m. Se observan varios 
canales submarinos que conectan el talud superior con esta zona, produciendo un aumento local 
del espesor de la unidad más joven, SU3 (indicados en la Figura 5-8). 
 

 
Figura 5-9. Sección interpretada MC03, ubicada en el talud medio. Las unidades principales están 
presentadas como polígonos rellenos en (a), (b), (c) y (d) (color azul: SU3; morado: SU2; celeste: SU1). 

 
El perfil MC03, ubicado completamente a lo largo del talud medio muestra secuencias 
sedimentarias deformadas y una topografía rugosa (Figura 5-9). Las secuencias sedimentarias a 
esta altura del talud muestran espesores consistentes con las cuencas anteriormente identificadas 
(Coulbourn, 1981; Coulbourn & Moberly, 1977; Maksymowicz et al., 2018; Reginato et al., 2020). 
El sector norte de la línea MC03 evidencia el segmento sur de la cuenca de Arica, con un espesor 
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sedimentario de hasta 2.000 m (Figura 5-9a). El sector central del perfil refleja parte de la cuenca 
de Iquique, alcanzando un espesor de hasta 1.500 m en torno al cruce del perfil con el cañón de 
Pisagua (Figura 5-9b). El sector sur de MC03 revela un depocentro con al menos 2.000 m de 
espesor sedimentario alrededor de los 21,5ºS, en donde predomina la unidad sedimentaria SU2. 
Con los datos disponibles no es posible verificar si esta depresión corresponde o no a una cuenca 
anteriormente identificada. 
 
Los perfiles MC13 y MC09, ubicados completamente en el talud superior, muestran unidades 
sedimentarias con menor deformación que los perfiles ubicados en el talud medio (Figura 5-10). 
Esto significa que las secuencias estratigráficas se observan con una mayor coherencia a lo largo 
de ambos perfiles. 
 

 
Figura 5-10. Secciones interpretadas para los perfiles ubicados en el talud superior (MC13 y MC09). Las 
unidades principales están presentadas como polígonos rellenos en (a), (b), (c) y (d) (color azul: SU3; 
morado: SU2; celeste: SU1). 
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La morfología del basamento continental en estos perfiles refleja la distribución de las cuencas de 
Arica e Iquique identificadas anteriormente. En el sector norte de estos perfiles, la cuenca de Arica 
alcanza espesores sedimentarios de hasta 2.000 m. Avanzando hacia el sur se revela una zona de 
transición en donde el espesor sedimentario disminuye mientras que la elevación del basamento 
aumenta. Hacia el sur de esa transición aparece la depresión correspondiente a la cuenca de Iquique, 
con espesores cercanos a los 2.000 m. Al sur de la cuenca de Iquique, el espesor sedimentario 
disminuye sistemáticamente en el talud superior hasta valores de alrededor de 500 m. La unidad 
predominante en el talud superior es SU2, que muestra espesores de hasta 1.500 m en la cuenca de 
Arica. Cabe destacar que la unidad SU1 desaparece en la línea MC09, que se ubica al este de la 
línea MC13. 
 

 
Figura 5-11. Secciones interpretadas para los perfiles ubicados en el talud superior-plataforma continental 
(MC05, MC20 y MC28). Las unidades principales están presentadas como polígonos rellenos en (a), (b), 
(c) y (d) (color azul: SU3; morado: SU2; celeste: SU1). 

 
El último conjunto de perfiles sísmicos está compuesto por MC05, MC20 y MC28 (Figura 5-11). 
Estos perfiles se ubican en el límite entre el talud superior y la plataforma continental. Las 
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secuencias sedimentarias en estos perfiles se observan poco deformadas, con un patrón claro de 
estratificación y con espesores considerables en torno a la cuenca de Arica (ver Figura 5-11a) y 
cuenca de Iquique (ver Figura 5-11c), donde alcanzan espesores de al menos 2.000 m y 1.000 m, 
respectivamente. Fuera de las cuencas, el espesor de los sedimentos disminuye rápidamente a unos 
pocos cientos de metros. Cabe destacar que, al igual que en la línea MC09, la unidad SU1 ya no se 
observa en estas longitudes.  
 

 
Figura 5-12. Fallas regionales interpretadas en el área de estudio (vista en planta). La traza de las zonas de 
fallas relevantes, interpretadas desde las secciones sísmicas (líneas de color rosado), se muestran como 
líneas de color café. 
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5.3.3. Fallas en el talud medio y superior 

 
En base a la topografía del suelo oceánico y a las imágenes sísmicas, se interpretaron una serie de 
zonas de falla de mayor escala presentes en el talud medio y superior (líneas de color café en Figura 
5-12). Estas zonas de falla (entre NS1 a NS14) se observan en la mayoría de los perfiles sísmicos 
y su ubicación es consistente con los escarpes observados en la batimetría del talud medio (líneas 
sólidas de color café entre NS6 y NS14 en Figura 5-12), mientras que la continuidad de las fallas 
ubicadas en el talud superior está inferida solo desde la interpretación de las imágenes sísmicas 
(líneas punteadas de color café entre NS1 y NS5 en Figura 5-12). Estas fallas tienen una mecánica 
predominantemente normal y mantean, en su mayoría, hacia el oeste y se observan en las imágenes 
sísmicas como dislocaciones relevantes en el techo del basamento continental y secuencias 
sedimentarias sobreyacentes. Es posible también identificar otras fallas de menor escala que 
disectan las unidades sedimentarias pero no muestran una consistencia lateral entre perfiles 
sísmicos.  
 
En particular, las zonas de fallas denominadas aquí como NS4 y NS5 (NS1 y NS2 en el capítulo 
4) se ubican sistemáticamente bajo el quiebre de pendiente entre el talud superior y talud medio, 
que además es consistente, en la mayoría de los perfiles, con la ubicación del alto estructural norte-
sur. Además, NS4 y NS5 tienden a ubicarse en el límite este de la unidad sedimentaria más antigua 
SU1, lo que sugiere que existe un control tectónico de fallas como estas en la formación y evolución 
de la paleo-cuenca presente durante la deposición de SU1. 
 
5.4. Discusión 

 
La estructura somera del antearco marino del norte de Chile bajo el talud medio y superior, revelada 
por las imágenes sísmicas en conjunto con la batimetría de alta resolución, confirma rasgos de una 
tectónica somera predominantemente extensional. Esta condición es evidenciada por la presencia 
de varias depresiones en el basamento continental que han sido rellenadas por al menos tres 
secuencias sedimentarias, y múltiples fallas de primer y segundo orden que acomodan la 
deformación observada entre los 19ºS y 21ºS. Esta configuración ya había sido sugerida y 
confirmada por los resultados obtenidos en el capítulo 4 de este texto y varios estudios en las 
décadas anteriores, cuyos autores han logrado generar una imagen general de la estructura del 
antearco marino (Coulbourn, 1981; Coulbourn & Moberly, 1977; Geersen, Ranero, Klaucke, et al., 
2018; Geersen, Ranero, Kopp, et al., 2018; Maksymowicz et al., 2018; Reginato et al., 2020) y que 
es consistente con un largo historial de erosión por subducción afectando la cuña continental en el 
norte de Chile (Contreras-Reyes et al., 2012; Patzwahl et al., 1999; Ranero et al., 2006; Sallarès & 
Ranero, 2005; von Huene & Ranero, 2003). Sin embargo, los resultados obtenidos en este capítulo 
permiten añadir nuevas perspectivas sobre la estructura detallada del subsuelo somero, la que a su 
vez nos posibilita hacer una actualización de la distribución de las cuencas de antearco marinas 
entre los 19ºS y 21ºS; entender mejor el rol de estas en la evolución del margen en un ambiente 
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erosivo; estudiar el origen, distribución y cronología de los sedimentos que rellenan las cuencas; y 
analizar la migración espacio-temporal de los depocentros de estas cuencas y sus implicancias en 
la tectónica regional. 
 
5.4.1. Distribución de cuencas y depocentros en el antearco marino 
 
La distribución de los sedimentos depositados en el área de estudio y la morfología del techo del 
basamento continental revela la presencia de varios depocentros dispuestos en una geometría 
compleja bajo talud medio y superior (Figura 5-13). Estos depocentros corresponden 
principalmente a dos grandes cuencas que ya habían sido identificadas en estudios anteriores y 
denominadas como cuencas de Arica e Iquique (Coulbourn, 1981; Coulbourn & Moberly, 1977; 
Figura 5-1). Estos estudios revelaron el desarrollo de estas cuencas principalmente en el talud 
superior (polígonos de color naranja en la Figura 5-13), en donde se observa la deposición de las 
secuencias sedimentarias más jóvenes. Sin embargo, la extensión espacial de estas cuencas hacia 
el talud medio ya había sido respaldada por datos geofísicos analizados en el estudio de Reginato 
et al. (2020), como también en el capítulo 4 de este texto (pág. 44), y es documentada también con 
los resultados mostrados en el capítulo presente.  
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Figura 5-13. Elevación del basamento continental y espesor sedimentario en el área de estudio (vista en 
planta). Las grillas de color en ambos paneles corresponden a interpolaciones bilineales de la elevación del 
techo del basamento continental y espesor sedimentario interpretados desde las secciones sísmicas 
(presentadas como una grilla de líneas de color gris transparente). Las trazas de las fallas regionales 
interpretadas se muestran como líneas de color café. Las líneas de color azul muestran los canales 
submarinos principales en el área de estudio. La ubicación de las cuencas de Arica e Iquique según 
Coulbourn (1981) se muestran como polígonos rellenos de color naranja. 

 

El panel derecho de la Figura 5-13 muestra el espesor sedimentario en una vista en planta, según 
una interpolación lineal del espesor total observado en cada una de las secciones sísmicas 
analizadas en este capítulo (Figura 5-1). El panel izquierdo de la Figura 5-13 muestra la morfología 
del basamento continental, obtenida desde la interpolación de la elevación del techo del basamento 
continental interpretado en cada perfil sísmico. La distribución del espesor sedimentario muestra 
la presencia de dos grandes depocentros, cuya ubicación es consistente con la ubicación latitudinal 
de las cuencas de Arica e Iquique identificadas por Coulbourn (1981). Estos dos depocentros se 
encuentran separados por zonas de menor espesor (500-1.000 m) que se corresponden con zonas 
de altos morfológicos observados tanto en el suelo oceánico como en la morfología del basamento 
continental (Figura 5-13a). Estos depocentros se extienden más allá del talud superior, en dirección 
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hacia la fosa, sobrepasando la cobertura inferida por Coulbourn (1981) hacia el talud medio. Los 
depocentros albergan hasta 2.500 y 2.000 m, respectivamente (Figura 5-13b) y se ubican 
aproximadamente bajo la transición entre el talud medio y el talud superior, extendiéndose en un 
radio aproximado de 50 km.  
 
La extensión de los depocentros de las cuencas de Arica e Iquique hacia el talud medio no es 
deducible desde la observación exclusiva de la batimetría, donde la topografía del suelo oceánico 
es rugosa debido a la presencia de grandes escarpes de falla. En el talud superior, en contraste, la 
topografía es suave y uniforme, sugiriendo la presencia de cuencas parcial o totalmente rellenadas. 
Además de los depocentros principales, se observan hasta cinco depocentros de menor escala y 
espesor sedimentario y que están, en su mayoría, ligados también a las áreas abarcadas por las 
cuencas de Arica e Iquique (Figura 5-13b). Dos de estos depocentros están asociados a la cuenca 
de Arica, ubicados al sur-este y sur-oeste del depocentro principal3, respectivamente. Otros dos 
depocentros están asociados a la porción sur de la cuenca de Iquique, mostrando una continuidad 
de esta en dirección sur-oeste desde el depocentro principal (hacia el talud medio). La última 
depresión observada, desapegada de las cuencas de Arica e Iquique, se ubica en el extremo sur del 
área de estudio (~21,5ºS) y alberga hasta 1.500 m de sedimentos (Figura 5-13b). Sin embargo, esta 
depresión no ha sido documentada en estudios anteriores y se encuentra respaldada solo por los 
datos sísmicos de uno de los perfiles sísmicos (MC03), por lo que se requiere mayor información 
para confirmar la presencia de una cuenca de escala similar a las cuencas de Arica o Iquique al sur 
de los 21ºS en el norte de Chile. 
 
Los depocentros principales, asociados a las cuencas de Arica e Iquique, se encuentran 
sistemáticamente limitados al este (NS3) y al oeste (NS7 y NS8) por zonas de falla paralelas al 
margen (Figura 5-13b). Esta observación sugiere un control tectónico en el origen y evolución de 
las cuencas de Arica e Iquique mediante fallas normales, probablemente originadas desde el 
régimen tensional causado por un margen erosivo. 
 
5.4.2. Formación de las cuencas sedimentarias 
 
Si bien la formación de cuencas sedimentarias ha sido mayormente estudiada en márgenes 
acrecionarios, estas también se han desarrollado en márgenes erosivos, como en los del del noreste 
de Japón, Centroamérica, y Sudamérica (Noda, 2016; Stern, 2002). Se postula en este trabajo que 
la formación de las cuencas sedimentarias en el área de estudio está relacionada a la subducción de 
altos topográficos de la corteza oceánica que funcionan como rugosidades o asperezas que 
erosionan la corteza continental desde su base. En este sentido, la erosión basal por subducción se 
encuentra probablemente controlando o, al menos, facilitando la formación de cuencas a través de 
subsidencia local o regional. La subsidencia del talud continental está respaldada por el fallamiento 

 
3 Depocentro principal de la porción de la cuenca de Arica revelada en el área de estudio. Sin embargo, este depocentro 
no corresponde al principal de la cuenca de Arica, el cual se encuentra más al norte y alberga hasta 4.000 m de 
sedimentos (Coulbourn, 1981; González, 1989). 
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normal sistemático observado en estudios anteriores en el norte de Chile (Adam & Reuther, 2000; 
Delouis et al., 1998). 
 
Las secciones sísmicas de estudios previos han revelado una fosa casi desprovista de sedimentos 
en todo el norte de Chile (Coulbourn & Moberly, 1977; Geersen et al., 2015; Geersen, Ranero, 
Klaucke, et al., 2018; Moberly et al., 1982; Ranero et al., 2006; Reginato et al., 2020; Sallarès & 
Ranero, 2005; von Huene et al., 1999), mostrando espesores menores a 500 m. Si se considera que 
los escarpes de falla que bordean las estructuras horst y graben en la zona del Outer Rise tienen 
alturas de entre 0,5 a 1,5 km, el bajo volumen de sedimentos en la fosa implica que no existe 
material suficiente que pueda rellenar y suavizar la topografía rugosa de la placa oceánica previo a 
la subducción. Adicionalmente, el desplazamiento de las fallas incluso incrementa la rugosidad de 
los horst y graben una vez que la placa oceánica entra en subducción (Sallarès & Ranero, 2005; 
Tsuru et al., 2000; von Huene et al., 1999; von Huene & Ranero, 2003). Estas características 
incrementan la rugosidad de la placa oceánica, lo cual promueve erosión basal de la placa superior 
como un mecanismo que podría controlar la subsidencia (Sallarès & Ranero, 2005; von Huene & 
Ranero, 2003). Sin embargo, este mecanismo por sí solo no es capaz de explicar las variaciones 
espaciales que se observan en la distribución de los depocentros asociados a las cuencas de Arica 
e Iquique (Figura 5-13b). Para explicar la distribución heterogénea de los distintos depocentros, se 
sugiere que la subsidencia general producida por la rugosidad de la placa inferior se encuentra 
superpuesta con una subsidencia incrementada local o regionalmente debido a erosión basal 
aumentada producida por la subducción de montes submarinos (p. ej. Contreras-Reyes & Carrizo, 
2011; Geersen et al., 2015), topografía relevante y/o una corteza oceánica engrosada bajo la Dorsal 
de Iquique (Contreras-Reyes, Obando-Orrego, et al., 2021; Myers et al., 2022). 
 
La subducción de la Dorsal de Iquique ha sido estudiada anteriormente y podría ser responsable de 
la formación de las cuencas de antearco marinas en el área de estudio a través de erosión basal y 
colapso de la placa superior posteriormente a la subducción del relieve oceánico. Además de la 
distribución de cuencas resultante desde este trabajo (sección 5.4.1), estudios previos basados en 
el análisis de datos batimétricos, sísmicos y gravimétricos sugieren que no existen grandes 
depresiones ni cuencas desarrolladas sur de los ~20º30’S (Coulbourn, 1981; Coulbourn & Moberly, 
1977; Maksymowicz et al., 2018). Esta observación puede ser explicada si se considera la 
migración hacia el sur del punto de colisión de la Dorsal de Iquique con respecto al margen 
continental en el norte de Chile (Bello-González et al., 2018). Según este estudio y, debido a que 
el punto de colisión de la Dorsal de Iquique se encuentra actualmente a los ~20º30’S, no existen 
montes submarinos asociados a la Dorsal de Iquique que hayan subductado aún hacia el sur de esta 
latitud. Si la subducción de la Dorsal de Iquique fuera efectivamente la responsable de la formación 
de las cuencas de Arica e Iquique y, de acuerdo a la velocidad de migración del punto de colisión 
de la dorsal con respecto al margen (50-100 km/Ma; Bello-González et al., 2018), entonces la 
formación de las cuencas debió haber ocurrido posterior a 3-6 Ma. Adicionalmente, Maksymowicz 
et al. (2018) interpretó una segmentación latitudinal alrededor de los ~20º30’S, donde se observa 
una disminución abrupta de la anomalía de gravedad de aire libre y densidad promedio de la cuña 
continental bajo el talud medio. Se sugirió que estos cambios fueron causados por alteraciones en 



 
 

87 

los procesos geodinámicos, como la curvatura del Codo de Arica o la subducción de la Dorsal de 
Iquique. 
 
5.4.3. Distribución de unidades sedimentarias 
 
La Figura 5-14 muestra la distribución en planta del espesor sedimentario total (panel superior 
izquierdo, Figura 5-14a) y del espesor de cada una de las secuencias sedimentarias por separado 
(Figura 5-14b, Figura 5-14c y Figura 5-14d). Se puede observar que la unidad sedimentaria más 
antigua SU1 se encuentra distribuida como una cadena de zonas de mayor espesor sedimentario 
(de hasta ~1.800 m y ~1.300 m en los depocentros asociados virtualmente a las cuencas de Arica 
e Iquique, respectivamente), paralela al margen y limitada espacialmente de manera casi exclusiva 
al talud medio. Esta unidad no había sido identificada anteriormente como parte de las cuencas 
presentes en el área de estudio en los estudios anteriores, ya que se encuentra enterrada y se ubica 
casi completamente hacia el oeste de las cuencas documentadas (polígonos de contorno punteado 
de color morado en la Figura 5-14b; Coulbourn, 1981). Los depocentros principales de SU1 se 
encuentran limitados al oeste por zonas de falla como NS7 y NS8, y al este por estructuras como 
NS4 y NS5. Es posible que fallas como estas hayan controlado el origen y evolución de los bordes 
de la cuenca presente en el talud en el momento de la deposición de SU1.  
 
Debido al dinamismo del margen a escala geológica, es probable que SU1 se haya depositado en 
una zona de topografía más plana (i.e. talud superior de la época) y que hoy en día se encuentre 
espacialmente asociada al talud medio.  
 
La unidad SU2 se encuentra espacialmente distribuida también como una cadena de depocentros 
paralela al margen pero ubicado en el talud superior, aproximadamente a 20 km al este de los 
depocentros definidos por la distribución de la unidad subyacente SU1 (Figura 5-14c). Estos 
depocentros se encuentran unidos por zonas de menor espesor y alcanzan hasta 1.600 m y 800 m 
de sedimentos acumulados en las cuencas de Arica e Iquique, respectivamente. Los depocentros 
principales de esta unidad se encuentran limitados por zonas de falla como NS1, NS2 o NS3 al 
este. Al oeste estos depocentros se encuentras limitadas por estructuras como NS4 y NS5, las que 
a su vez son consistentes con la ubicación del alto estructural norte-sur (Figura 5-3 a Figura 5-7), 
que ya había sido identificado en estudios anteriores como un rasgo regional relevante en la 
morfología del antearco marino (Coulbourn & Moberly, 1977; Geersen, Ranero, Klaucke, et al., 
2018; C. Li, 1995).  
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Figura 5-14. Espesor sedimentario de las distintas unidades estratigráficas (vista en planta). Las grillas de 
color representan interpolaciones bilineales del espesor sedimentario total (a), de la unidad SU1 (b), SU2 
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(c) y SU3 (d), interpretados en cada una de las secciones sísmicas procesadas (ver ubicación en Figura 5-1). 
Notar que, para una mejor visualización, cada una de las figuras tiene su propia escala de valores para los 
espesores correspondientes. Las trazas de las zonas de fallas regionales interpretadas se muestran como 
líneas de color café. Las líneas de color azul muestran los canales submarinos principales en el área de 
estudio. La ubicación de las cuencas de Arica e Iquique según Coulbourn (1981) se muestran como líneas 
de contorno punteadas de color morado. 

Como ya se describió anteriormente, la unidad SU2 presenta estratos de crecimiento y 
empinamiento de las capas sedimentarias hacia esta elevación estructural, lo que indica que la 
deposición de esta unidad sedimentaria se produjo de manera sintectónica con un proceso de 
deformación ocurriendo entre el talud medio y talud superior. Esta deformación pudo haberse 
producido por subsidencia o alzamiento del alto estructural. De cualquier manera, esta estructura 
en conjunto con sistemas de fallas como NS4 y NS5 parecen haber jugado un rol relevante en la 
morfología somera del antearco marino a través de la contención de los sedimentos depositados y 
la obstaculización del flujo de sedimentos hacia el talud medio e inferior. Este rasgo pudo haber 
sido incluso relevante para la formación y evolución de la cuenca definida en el momento de la 
deposición de la unidad más vieja, SU1, en una configuración con el alto estructural ubicado a unos 
15-20 km hacia el oeste con respecto a la ubicación actual.  
 
Las zonas de mayor espesor sedimentario correspondientes a la unidad más joven, SU3, se 
encuentran ubicadas en el talud superior y aproximadamente a 10 km hacia el este de los 
depocentros observados para la unidad sobreyacente SU2 (Figura 5-14d). El depocentro principal 
de esta unidad, ubicado en la zona asociada a la cuenca de Iquique, alcanza unos 800 m de espesor 
y se encuentra acotado a un área coincidente con una depresión en el basamento continental de 
alrededor de 20 km de radio (Figura 5-13a). Debido a la aparente migración sistemática de los 
depocentros en el tiempo hacia el este, no es posible observar el depocentro asociado a la unidad 
SU3 y a la cuenca de Arica, puesto que se aleja del área cubierta por los datos sísmicos. SU3 se 
encuentra limitada al oeste por zonas de falla como NS4 y al este por rasgos como NS1. Es posible 
que la extensión hacia el talud medio e inferior de la zona de mayor espesor sedimentario de SU3 
se haya visto limitada por la presencia del alto estructural, el cual puede haber funcionado como 
una barrera para el flujo de sedimentos desde el talud superior hacia el talud medio e inferior.  
 
En general, la extensión de depresiones en el basamento y espesores sedimentarios relevantes hacia 
el talud medio parece estar condicionada principalmente por la ubicación de la unidad sedimentaria 
más antigua (SU1), ya que las unidades más jóvenes SU2 y SU3 se encuentran depositadas 
principalmente en el talud superior. En la configuración actual, los sedimentos provenientes desde 
el continente parecen haber rellenado las depresiones formadas mayoritariamente en el talud 
superior, favorecido además por una pendiente leve del suelo oceánico.  
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5.4.4. Migración de depocentros en el antearco marino 
 
La Figura 5-15 presenta la ubicación de los principales depocentros en el área de estudio para cada 
una de las unidades sedimentarias interpretadas (color azul: SU3; morado: SU2; celeste: SU1). Si 
consideramos que la unidad SU1 y SU3 corresponden a las unidad más antigua y joven, 
respectivamente; desde la figura se observa una migración temporal y espacial de los depocentros 
asociados a las cuencas de Arica e Iquique hacia el este. La migración más clara es la observada 
para la cuenca de Iquique, puesto que la distribución del depocentro principal para la unidad SU3 
de la cuenca de Arica se ubica probablemente en el talud superior y fuera de la cobertura de los 
datos sísmicos. Tanto para la cuenca de Arica como para la de Iquique, se nota una migración 
aproximada de ~5-20 km del eje de máximo espesor sedimentario entre los tiempos asociados a la 
deposición de SU1 y SU2. Para la cuenca de Iquique, se observa, además, una migración adicional 
de alrededor de ~5-10 km de su depocentro entre los tiempos asociados a la deposición de SU2 y 
SU3. La migración total estimada del depocentro asociado a la cuenca de Iquique es de unos ~10-
30 km entre los tiempos de deposición asociados a la deposición de SU1 y SU3. La migración del 
eje de máximo espesor en las unidades sedimentarias de las cuencas en el antearco marino del norte 
de Chile ya había sido advertida y documentada en estudios anteriores, encontrando valores de 
unos ~10-20 km de migración hacia el este para los intervalos sedimentarios interpretados para las 
cuencas de Arica e Iquique (Coulbourn, 1981; Coulbourn & Moberly, 1977; Seely, 1979). La 
distancia migrada obtenida en este trabajo es entonces consistente con los trabajos anteriores, en 
los cuales se describe la migración del eje de máximo espesor en dirección a la costa como resultado 
del alzamiento del alto estructural y la rotación e inclinación de las unidades sedimentarias ubicadas 
el este como resultado de subsidencia. 
 
La migración de depocentros en el tiempo asociados a cuencas de antearco puede argumentarse en 
función de distintos factores (p. ej. alzamiento y rotación de un alto topográfico y/o subsidencia 
del área circundante; compactación de los sedimentos; cambios en la ubicación de la fuente de la 
sedimentación, etc.) y se ha estudiado mayormente en márgenes acrecionarios. Sin embargo, 
también es posible analizar estas características en márgenes erosivos, como el del norte de Chile 
(Stern, 2002). Se ha indicado que la migración de los depocentros en márgenes no acrecionarios 
puede ocurrir tanto hacia el mar como hacia la costa (Noda, 2016). Se ha sugerido que, en márgenes 
donde la erosión basal domina sobre la erosión frontal, los depocentros tienden a mantener su 
posición en el tiempo o incluso migrar hacia la costa (p. ej. Oakley et al., 2008). Esta condición es 
consistente con nuestros resultados, en donde se observa una migración hacia la costa de los 
depocentros principales en un margen donde la erosión basal debido a la subducción de una 
topografía irregular y montes submarinos es relevante. 
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Figura 5-15. Migración de depocentros en el tiempo. Los depocentros principales correspondientes a cada 
una de las unidades sedimentarias interpretadas se muestran como líneas de contorno de espesor 
sedimentario (color azul: SU3; morado: SU2; celeste: SU1). Las líneas delgadas de color azul muestran los 
canales submarinos principales en el área de estudio. La ubicación de las cuencas de Arica e Iquique según 
Coulbourn (1981) se muestran como polígonos de contorno punteado y de color rojo. La traza en planta del 



 
 

92 

ridge norte-sur, interpretado por Geersen, Ranero, Klaucke, et al. (2018) se muestra como líneas de color 
naranja. 

 
Una de las características principales en un margen erosivo es que la tectónica extensional permite 
producir espacios de acomodación para sedimentos mediante subsidencia y formación de 
depresiones en el basamento continental. En este trabajo se propone la formación de las cuencas 
de antearco marino en el norte de Chile predominantemente debido a subsidencia como 
consecuencia de erosión basal debido a la subducción de topografía irregular (ver sección 5.4.2). 
En este contexto, la migración de los depocentros podría explicarse por la erosión por subducción 
en un margen dinámico con una rápida convergencia entre placas. Un alto batimétrico en la placa 
oceánica puede comportarse como una aspereza en la interfaz de subducción. Cuando esta 
elevación topográfica se desplaza en dirección a la costa provoca el colapso de la placa superior 
detrás de este, produciendo a su vez el adelgazamiento de la corteza continental y subsidencia que 
se propaga hasta la superficie (Kukowski & Oncken, 2006). En el largo plazo, este alto batimétrico 
va dejando una estela de colapso y subsidencia detrás (a una tasa aproximada de 0,2 km/Ma; 
Kukowski & Oncken, 2006), que favorece la formación de cuencas en el talud continental. La 
migración del eje máximo de espesor podría estar producida, a su vez, por la migración del alto 
estructural hacia el este (líneas de color naranjo en la Figura 5-15) en un talud que se encuentra 
colapsando como consecuencia de la erosión basal. La migración hacia el este del alto estructural 
de orientación norte-sur es inferida en este trabajo por la diferencia entre la posición actual del alto 
estructural y el borde oeste del depocentro correspondiente a la unidad más antigua SU1 (Figura 
5-15). Si esta estructura ha jugado efectivamente un rol histórico como barrera para la contención 
de los sedimentos en su lado oriental y para el transporte de sedimentos hacia el talud inferior y 
fosa (sección 5.3.1), la desalineación entre la ubicación actual del alto estructural y el borde oeste 
del depocentro de SU1 significaría que el ridge ha migrado alrededor de ~10-20 km hacia el este. 
El origen de esta migración se puede atribuir en principio a la erosión por subducción a través del 
empinamiento del talud inferior y talud medio como consecuencia de la remoción de material de 
manera frontal y basal. La migración de los depocentros como consecuencia de la migración del 
alto estructural podría estar superpuesta a procesos de rotación e inclinación del ridge y unidades 
sedimentarias por efecto de la subsidencia en su lado este (Coulbourn, 1981; Coulbourn & 
Moberly, 1977; Seely, 1979). Al este de este rasgo, la sedimentación y formación de cuencas se 
ven favorecidas por la subsidencia y el encajonamiento de los sedimentos en el talud superior.  
 
La migración del eje de máximo espesor en dirección a la costa en el tiempo es consistente con un 
historial de migración del eje de la fosa, de la línea de costa y arco magmático en un margen erosivo 
(Kukowski & Oncken, 2006). La deposición de los estratos de manera retrogradacional (onlap) de 
las unidades sedimentarias hacia el continente es coherente con transgresión (Catuneanu et al., 
2011), el aumento sistemático documentado del nivel del mar desde el Mioceno en el norte de Chile 
(Le Roux et al., 2005) y la migración del eje de máximo espesor en dirección a la costa. Si se 
considera que el arco magmático ha migrado a una tasa estimada de 1 km/Ma en el norte de Chile 
(Kukowski & Oncken, 2006) y se asume que la migración de los depocentros y posición del alto 
estructural se ha producido a una tasa similar, es posible estimar que la posición del depocentro 
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correspondiente a SU1 y alto estructural hace 20 Ma se encontraban alrededor de 20 km al oeste 
de la ubicación actual. Esta estimación es consistente con el cálculo de la distancia total migrada 
entre la deposición de SU1 y SU3. 
 
La migración de los depocentros hacia el este implica que los depocentros antiguos se entierran 
progresivamente en el fondo de la capa sedimentaria. Si la hipótesis de que el corrimiento de la 
posición del alto estructural actúa como un factor clave para la contención de los sedimentos 
provenientes del continente y, en consecuencia, la migración del eje de máximo espesor hacia el 
este en el talud superior es correcta, entonces la columna sedimentaria está aumentando su potencia 
con el tiempo. Esto implica que las unidades más antiguas (como SU1 en este caso) se desplazan 
hacia el talud medio e inferior a través del sector más profundo de la columna sedimentaria. 
Además, si ocurre un alzamiento del alto estructural, algunas de estas unidades antiguas podrían 
integrarse en la base de esta elevación, funcionando como una especie de cinta transportadora en 
sentido horario en el talud superior. En este escenario, nuevas unidades se formarían en la parte 
superficial, con el eje de máximo espesor migrando hacia el este, mientras que las unidades más 
antiguas quedan enterradas y se desplazan relativamente hacia el mar en las partes más profundas. 
Estas unidades serían transportadas hacia el talud medio-inferior y eventualmente recicladas en el 
prisma frontal y fosa, contribuyendo a las irregularidades de la placa oceánica en subducción en un 
margen erosivo. 
 
5.4.5. Origen, edad y distribución de los sedimentos 
 
La distribución de los sedimentos en el talud continental está estrechamente relacionada a la 
cantidad de sedimentos suministrada al área y al espacio de acomodamiento disponible para 
soportar estos sedimentos (Contardo et al., 2008; Dickinson, 1974; Dickinson & Seely, 1979; 
Ingersoll, 1988). Como se mostró en las secciones anteriores, la distribución de sedimentos muestra 
variaciones a lo largo del área de estudio y los depocentros más importantes en el área de estudio 
están asociados a las cuencas de Arica (~19ºS) e Iquique (~20ºS) (Figura 5-13b). Estos dos 
depocentros principales y otros cinco depocentros de menor escala (ver sección 5.4.1) se 
correlacionan, además, con la ubicación de depresiones del basamento continental de hasta 1 km 
de profundidad con respecto al entorno (Figura 5-13a). En general, estos depocentros son 
consistentes también con la presencia de canales submarinos observados desde la batimetría de alta 
resolución y secciones sísmicas (líneas de color azul en la Figura 5-13b). La distribución de 
sedimentos en el área de estudio es consistente entonces con depresiones en el basamento (espacios 
de acomodamiento disponible) y con la ubicación de canales submarinos que han funcionado como 
la fuente de sedimentación. En el área de estudio se ubican tres canales submarinos importantes 
para el transporte de sedimentos desde el continente: el canal de Pisagua (O Tana) que corresponde 
a la continuación submarina del río Tana en tierra (norte de Pisagua ~19,5ºS; Figura 5-1); el canal 
de Camarones, más al norte, que corresponde a la continuación submarina del río Camarones en 
tierra (~19,2ºS; Figura 5-1); y el canal correspondiente a la continuación submarina del Río Loa 
(~21,4ºS; Figura 5-1). Existe una clara correlación entre la ubicación los dos depocentros más 
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importantes del área de estudio (sector sur de la cuenca de Arica a los ~19ºS y sector central de la 
cuenca de Iquique a los ~20ºS) y la ubicación de los dos primeros canales submarinos (Figura 
5-13b). La ubicación del tercer canal submarino (Loa), que se encuentra casi en el límite sur del 
área de cobertura de los datos hacia el sur, igualmente es consistente con una parte de un depocentro 
observado en la línea sísmica MC03, el cual alcanza a mostrar un espesor sedimentario de al menos 
1.500-2000 m (Figura 5-13b). A excepción de esta cuenca virtualmente identificada frente a la 
desembocadura del Río Loa a los 21,5ºS, la ausencia de cuencas en el antearco marino al sur de los 
20,5ºS es consistente con el cambio entre un sistema de drenaje terrestre exorreico al norte de 
Iquique, hacia un sistema de drenaje predominantemente endorreico entre los 20ºS y los 26,5ºS 
(García et al., 2011). Esta condición corresponde a un cambio abrupto en el suministro de 
sedimentos desde el continente hacia el antearco marino al sur de los 20ºS y realza la importancia 
de los cañones submarinos como un factor relevante en el suministro de sedimentos para las 
cuencas de antearco. Los canales submarinos mencionados en el área de estudio han probablemente 
proveído de sedimentos de origen terrestre desde el continente mediante corrientes de turbiditas, 
como fue sugerido por Coulbourn & Moberly (1977) para la cuenca de Arequipa, al sur de Perú. 
Si este es el caso, los eventos climáticos históricos que han ocurrido en los Andes Centrales (como 
las lluvias altiplánicas) en un contexto climático general de hiper aridez han jugado un rol 
importante para el suministro de sedimentos hacia el antearco marino en el norte de Chile. Si bien 
la correlación entre la ubicación de depocentros y cañones submarinos como continuación de ríos 
desde el continente es clara, la red de drenaje comprendida por canales submarinos puede jugar un 
rol clave para la distribución de estos sedimentos hacia el resto del antearco marino. Un ejemplo 
de esta situación se puede observar en torno al codo de Arica, donde una red de drenaje bien 
desarrollada permitió la distribución y acumulación de sedimentos con espesores de hasta 4.000 m 
(Madella et al., 2018). 
 
A falta de un mecanismo como las glaciaciones, donde la disminución del nivel del mar durante 
estas ha permitido el transporte directo de sedimentos desde el continente hacia el talud inferior y 
fosa en la zona centro-sur de Chile (Blumberg et al., 2008), el transporte de sedimentos hacia la 
fosa en el área de estudio es muy bajo. Debido al alzamiento relativo del ridge norte-sur en el área 
de estudio, que actúa como un obstáculo para el transporte de sedimentos desde el talud superior 
hacia la fosa, la mayoría de los sedimentos parecen haber quedado atrapados en el talud superior. 
Sin embargo, creemos que los sedimentos de menor espesor que se observan en el talud medio e 
inferior se han transportado a través de la misma red de canales submarinos, cuya incisión en el 
suelo oceánico parece haber traspasado las rugosidades del suelo oceánico, permitiendo el flujo 
menor de sedimentos en dirección a la fosa (Figura 5-13a). Estos sedimentos remanentes han 
quedado atrapados en las depresiones presentes en el talud medio e inferior, y eventualmente 
mezclados con detritos y rocas fracturadas como resultado de la erosión frontal y basal afectando 
al borde del margen. De esta manera, el flujo de sedimentos restantes que llega efectivamente a la 
fosa es muy menor, promoviendo a su vez la erosión frontal y basal. 
 
A escala regional existe evidencia de subsidencia en el antearco marino; la sumersión o 
hundimiento de la Cordillera de la Costa y la convergencia de los sistemas de drenaje (terrestres y 
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submarinos) alrededor del Codo de Arica (C. Li, 1995; Madella et al., 2018). Estas condiciones 
son consistentes con la ubicación y gran escala de la cuenca de Arica, cuyo depocentro principal 
no se alcanza a observar con los datos sísmicos utilizados, pero alcanza hasta 4.000 m de espesor 
sedimentario (Coulbourn, 1981; E. González, 1989; Maksymowicz et al., 2018), en comparación 
con la cuenca de Iquique que alberga hasta 2.000 m de sedimentos en su depocentro (Figura 5-13b). 
Madella et al. (2018) han explicado la diferencia en el tamaño de las cuencas de Arica e Iquique 
en términos del suministro de sedimentos a las secciones del antearco marino correspondientes. El 
flujo de sedimentos desde el continente hacia el antearco marino frente a la costa de Iquique se 
habría visto, además, interrumpido u obstaculizado por el alzamiento de la Cordillera de la Costa 
desde el Oligoceno superior (~25 Ma), la cual se habría comportado como una barrera topográfica 
que disminuyó sustancialmente la cantidad de sedimentos depositados desde el Mioceno y previo 
a la incisión de los ríos en el antearco desde los ~10 Ma. Estas características no habrían sucedido 
frente a Arica debido a la ausencia de la Cordillera de la Costa, lo que facilitó el flujo de sedimentos 
provenientes desde la Cordillera Occidental, provocando un aumento significativo de aporte 
sedimentario hacia el antearco marino frente al Codo de Arica en comparación con el área frente a 
Iquique (Madella et al., 2018). La subsidencia observada en el Codo de Arica ha sido interpretada 
anteriormente como el resultado de una erosión por subducción aumentada debido a la subducción 
de la dorsal de Iquique (Contreras-Reyes, Obando-Orrego, et al., 2021; Schweller et al., 1981). 
 
Aunque no es posible determinar una secuencia temporal absoluta y certera con respecto a la 
deposición de las distintas unidades sedimentarias y actividad tectónica debido a la falta de datos 
geocronológicos, es posible estimar una edad relativa de la cuenca de Iquique y las distintas 
unidades sedimentarias que las rellenan en base a la información recopilada y procesada en este 
trabajo. La tasa de sedimentación estimada para el área costa afuera de Iquique es de ~0,1 cm/a (o 
~1 km/Ma) (Muñoz et al., 2004). Considerando esta tasa de sedimentación y un espesor de las 
unidades sedimentarias interpretadas de ~1.500 m, ~1.000 m y ~1.000 m para las unidades SU1, 
SU2 y SU3 en su depocentro, respectivamente, podemos estimar un tiempo de deposición de ~1,5 
Ma para SU1 y ~1 Ma tanto para SU2 como para SU3. Esto nos indica que, sin considerar otros 
factores, el tiempo mínimo esperado para la deposición de todos los sedimentos acumulados en la 
cuenca de Iquique es del orden de 3,5 Ma (Figura 5-13b). Sin embargo, a juzgar por los distintos 
estilos de deformación y por las discordancias observadas en los contactos entre cada unidad, es 
poco probable que la deposición de estas unidades se haya realizado de manera consecutiva y 
continua. Debido a la migración de los depocentros en el tiempo, es justo suponer que los tiempos 
intermedios entre el inicio de la deposición de cada unidad es variable. Si suponemos que el motivo 
principal de la migración de los depocentros se debe a la erosión por subducción y migración del 
ridge norte-sur hacia el este (sección 5.4.3), debemos considerar también las tasas de subsidencia 
del antearco (~0,2 km/Ma en el norte de Chile; Kukowski & Oncken, 2006) y de convergencia 
entre las placas (~100 km/Ma promedio desde el Mioceno superior; Quiero et al., 2022). Debido a 
la rapidez con que se mueven los altos batimétricos de la placa oceánica en subducción en 
comparación a la tasa en que colapsa la placa superior como resultado de la erosión basal, se puede 
considerar que la subsidencia ocurre casi simultáneamente en todo el talud superior una vez que 
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subduce una elevación topográfica relevante. En este contexto, si consideramos una subsidencia 
total de unos 2 km para la cuenca de Iquique, entonces se requerirían alrededor de 10 Ma para 
generar el espacio de acomodación para los sedimentos albergados. Si consideramos, además, una 
tasa de migración del eje de la fosa en el margen del norte de Chile aproximada de 1 km/Ma 
(Kukowski & Oncken, 2006) y la utilizamos para la migración del ridge norte-sur, podemos inferir 
desde la Figura 5-15 que el inicio de la deposición de SU1 pudo haber ocurrido en algún momento 
entre ~10-20 Ma (sección 5.4.3; Figura 5-15). Estos tiempos se podrían ver incluso disminuidos si 
consideramos que la subducción de montes submarinos asociados a la Dorsal de Iquique pudiera 
haber incluso aumentado localmente las tasas de erosión y subsidencia en los últimos millones de 
años. Esta edad estimada es concordante con el orden de tiempo estimado necesario para generar 
los espacios de acomodación (10 Ma).  
 
Sabemos desde estudios anteriores que el inicio del alzamiento de la Cordillera de la Costa a los 
25 Ma disminuyó sustancialmente la sedimentación hacia el mar de las unidades estrato-volcánicas 
del Oligoceno superior-Mioceno provenientes desde la Cordillera Occidental, las cuales quedaron 
limitadas a depositarse en la Depresión Central (Farías et al., 2005; Madella et al., 2018; Wörner 
et al., 2002). Junto con el fin de la deposición de las unidades estrato-volcánicas alrededor de los 
~10 Ma, el inicio de la incisión de los ríos en el antearco produjo que el flujo de sedimentos 
erosionados desde la Cordillera comenzara a aumentar lentamente hacia el antearco marino una 
vez que la incisión sobrepasase la elevación del área costera, lo cual se habría producido 
completamente alrededor de los 3,5 Ma para el río Tana (Kirk-Lawlor et al., 2013), que corresponde 
a la fuente principal de suministro de sedimentos hacia la cuenca de Iquique. Es muy probable 
entonces que la sedimentación hacia el antearco marino frente a la zona de Iquique haya 
permanecido en un volumen muy menor desde el Oligoceno superior-Mioceno, y se haya activado 
desde el Neógeno superior-Cuaternario a través del canal de Tana, lo cual es concordante con que 
el inicio de la deposición de SU1 pueda haber ocurrido cerca de los ~10 Ma. Adicionalmente, 
estudios previos sugieren que la hiper aridez en el norte de Chile comenzó a ser una condición 
climática estable solo desde el Mioceno superior (Evenstar et al., 2009; Kirk-Lawlor et al., 2013). 
Dado lo anterior y la migración de los depocentros en el tiempo (Figura 5-15), SU2 podría haberse 
depositado alrededor de los ~5 Ma durante un período de subsidencia y SU3 hace ~1 Ma en un 
ambiente post-tectónico. Las deposiciones de SU2 y SU3 pudieron haber ocurrido durante cambios 
de segundo orden en el estado climático hacia condiciones más húmedas. Una deposición 
contemporánea de SU3 podría explicar la baja deformación observada en esta unidad.  
 
Dadas todas las suposiciones realizadas en este análisis grueso, no podemos descartar que el inicio 
de la deposición de SU1 haya ocurrido incluso antes del alzamiento del área costera en el Oligoceno 
superior-Mioceno Inferior, pero la estrecha correlación entre la localización de los depocentros y 
el canal o cañón de Tana (o Pisagua) para los depocentros de las tres unidades sedimentarias 
interpretadas nos hace pensar que la deposición de estas se produjo después del inicio de la incisión 
de los ríos en el antearco (~10 Ma). 
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5.1. Conclusiones 
 
El procesamiento e interpretación de 20 secciones sísmicas ubicadas en el talud medio y superior 
entre los 19ºS y 21,5ºS, en el margen del norte de Chile revelaron la estructura somera detallada 
del antearco marino y añaden nuevas perspectivas con respecto la distribución, origen y evolución 
de las cuencas sedimentarias presentes en el talud medio y superior. Se analizaron tres unidades 
sedimentarias; dos depocentros principales asociados a las cuencas de Arica e Iquique y cinco 
depocentros de menor escala; un alto estructural de orientación norte-sur y un sistema de fallas 
normales que controla la morfología del talud. 
 
La distribución de las estructuras interpretadas en las secciones sísmicas reveló la presencia de 2 
depocentros principales y 5 depocentros de menor escala asociados, en general, a las cuencas de 
Arica e Iquique. Estos depocentros se encuentran separados por zonas de menor espesor (~500 m), 
están rellenados con tres secuencias sedimentarias de distintas edades y se encuentran 
correlacionados espacialmente con depresiones en el basamento continental y con los cañones 
submarinos más importantes en la red exorreica del norte de Chile. Entre los depocentros de se 
visualiza un depocentro a los ~21,5ºS, no identificado anteriormente con espesores de al menos 
1.500 m. Las cuencas observadas se extienden longitudinalmente desde el talud superior hasta el 
talud medio, cuya extensión hacia el talud medio está esencialmente determinada por la ubicación 
de la unidad sedimentaria más vieja, SU1. Los depocentros principales, alineados de manera 
paralela al margen, se encuentran sistemáticamente bordeados por sistemas de fallas orientadas en 
la misma dirección. Esta característica sugiere control tectónico en el origen y evolución de las 
cuencas de Arica e Iquique mediante fallas normales, probablemente originadas desde el régimen 
tensional causado por subsidencia en un margen erosivo. La presencia de un alto estructural en la 
transición entre el talud medio y superior, de extensión de al menos ~250 km a lo largo del margen, 
es consistente con la presencia de zonas de falla y parece jugar un rol relevante en la morfología 
del talud y en la evolución de largo plazo de las cuencas desarrolladas en el antearco marino. Las 
unidades sedimentarias ubicadas al este de este rasgo se encuentran acuñadas e inclinadas hacia el 
alto estructural, lo que sugiere que ha funcionado históricamente como una barrera para la 
contención de sedimentos en su lado oriental.  
 
La distribución espacial de las tres unidades sedimentarias identificadas indica la migración hacia 
la costa de las cuencas ubicadas en el talud medio y superior en el tiempo. En particular, el eje de 
máximo espesor de la cuenca de Iquique muestra una migración total de entre 15 a 30 km entre la 
deposición de las unidad más antigua SU1 y más joven SU3. La formación de las cuencas 
observadas se debe probablemente a la subsidencia generada por erosión basal, la cual se ha 
producido por la subducción de una topografía rugosa e incrementada con la subducción de altos 
batimétricos relevantes (como montes submarinos) en un margen históricamente reconocido como 
un margen erosivo. Se sugiere en este trabajo que la migración de los depocentros en el tiempo se 
debe principalmente a la erosión por subducción, que produce la re-ubicación sistemática del eje 
de máximo espesor hacia el este. La presencia y posible migración del alto estructural norte-sur 
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han jugado un rol clave en este contexto, como una barrera para el flujo de sedimentos aguas abajo 
y la contención de sedimentos durante la deposición de las unidades ocurriendo en el talud superior.  
 
La distribución de los sedimentos en el área de estudio obedece a dos factores principales: espacio 
de acomodamiento de las unidades sedimentarias y el suministro de sedimentos hacia estos 
espacios. La coherencia entre la ubicación de los depocentros y los principales canales submarinos 
indica que el suministro de sedimentos en el área de estudio obedece principalmente a la 
distribución de la red de drenaje proveniente desde el continente. Los tres depocentros principales 
son consistentes con la ubicación de los canales submarinos que corresponden a la continuación 
submarina de los tres únicos ríos que constituyen el sistema de drenaje exorreico entre los 20ºS y 
26ºS (ríos Camarones, Tana y Loa). Aunque no es posible determinar una secuencia temporal 
absoluta y certera con respecto a la deposición de las distintas unidades sedimentarias debido a la 
falta de datos geocronológicos, la información recopilada indica que los sedimentos en el área de 
estudio se depositaron probablemente desde el Mioceno Superior-Cuaternario, posterior a la 
elevación de la Cordillera de la Costa desde en el Oligoceno Superior-Mioceno Inferior y 
consecuente incisión y desembocadura de los ríos terrestres mencionados en el área de estudio. 
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Capítulo 6 

Conclusiones generales 
 
El margen en el norte de Chile ha sido ampliamente reconocido como un margen erosivo, cuya 
morfología refleja una tectónica predominantemente extensional debido a la erosión frontal y basal. 
Este trabajo estudia la estructura somera del antearco marino en el norte de Chile, entre los 19ºS y 
21ºS con el fin de obtener nuevas perspectivas con respecto a la morfología del talud continental y 
su relación con los procesos ocurriendo en la interfaz de subducción. 
 
El procesamiento de datos de sísmica multicanal de alta resolución permitió obtener imágenes 
sísmicas interpretables para un conjunto de perfiles ubicados en el área de estudio. Las principales 
conclusiones derivadas del estudio de la estructura general del antearco (capítulo 4) son las 
siguientes: 
 
1. Se observa una estructura general con presencia de múltiples fallas normales y cuencas 
sedimentarias que son consistentes con un largo historial de un régimen tectónico extensional 
producido por la erosión por subducción que afecta el margen en el norte de Chile desde el 
Mesozoico. 
 
2. Se revela una banda paralela a la fosa con mayor espesor sedimentario que contiene la cuenca 
previamente identificada como cuenca de Iquique. Esta cuenca contiene hasta 2.000 m de 
sedimentos en su depocentro ubicado bajo la transición entre el talud medio y superior. Esta cuenca 
se ubica principalmente en el talud superior, pero se extiende hacia el talud medio, lo que revela 
un desarrollo más complejo de lo previamente conocido para el área de estudio.  
 
3. Las cuencas observadas se encuentran rellenadas por tres unidades sedimentarias, las cuales 
muestran diferencias con respecto a magnitud y estilo de deformación, patrón de sedimentación y 
tiempos de deposición. 
 
4. Se identificaron una serie de zonas de falla orientadas de manera aproximadamente paralela a la 
fosa. La correlación entre estas y la variación de las propiedades del margen sugiere que el origen 
y evolución de la morfología están controlados tectónicamente. Estas zonas de falla también 
segmentan el margen en la dirección perpendicular a la fosa, mostrando un aumento de la 
deformación y disminución de las velocidades de onda P de la corteza superior en dirección a la 
fosa, cuyas características son consistentes con el debilitamiento de la cuña continental en dirección 
a la fosa como resultado de la erosión tectónica. 
 
5. Se observó una correlación entre el depocentro de la cuenca de Iquique (en base a una 
interpolación de primer orden), el área de mayor desplazamiento cosísmico durante el terremoto 
de Iquique de 2014 y el área donde se concentró la actividad precursora a la secuencia del mismo 
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terremoto. La correlación espacial entre zonas de alta fricción en la interfaz de subducción y 
cuencas de antearco en la placa superior ya ha sido observada anteriormente y podría corresponder 
a una característica relevante que requiere mayor análisis en estudios futuros. 
 
Las principales conclusiones derivadas del estudio de la distribución y migración de depocentros 
en el antearco marino (capítulo 5) son las siguientes: 
 
1. Se reveló la presencia de dos depocentros principales en el área de estudio y otros cinco 
depocentros de menor escala. Cuatro de los depocentros están asociados espacialmente a la cuenca 
de Arica e Iquique, se encuentran separados por zonas de menor espesor y se correlacionan con 
depresiones en el basamento continental. Los depocentros se observan alineados en dirección norte 
sur y de manera paralela al margen, extendiéndose desde el talud superior hasta la sección superior 
del talud medio. 
 
2. La presencia de zonas de fallas normales de gran escala, cuya ubicación sugiere control tectónico 
de estas estructuras sobre el origen y evolución de las cuencas observadas. Estas fallas fueron 
probablemente originadas desde el régimen tensional causado por subsidencia en un margen 
dominado por erosión basal por subducción. 
 
3. Un alto estructural orientación norte-sur y extensión regional a lo largo del margen. La evolución 
de esta elevación parece estar controlada por fallas de gran escala y podría jugar un rol relevante 
en la morfología del talud continental en el largo plazo. Las unidades sedimentarias ubicadas al 
este de este rasgo se encuentran acuñadas e inclinadas hacia el ridge, lo que sugiere que ha 
funcionado históricamente como una barrera de contención de sedimentos en su lado oriental. 
 
4. La distribución de los depocentros de las cuencas documentadas indica la migración del eje de 
máximo espesor (depocentro) de las cuencas de Iquique y Arica en el tiempo. Se postula en este 
trabajo que, debido a la similitud de esta migración con la de, por ejemplo, el eje de la fosa y el 
arco volcánico, esta se debe principalmente a la erosión por subducción, la cual genera una re-
ubicación sistemática del eje de máximo espesor en dirección a la costa. En este contexto, el ridge 
norte-sur y su posible migración hacia el este puede haber jugado un rol clave para mantener la 
sedimentación principal en su lado oriental (talud superior). 
 
5. La coherencia espacial entre los depocentros y los principales canales correspondientes a las 
continuaciones submarinas del sistema de drenaje exorreico en el norte de Chile (ríos Camarones, 
Tana y Loa) indica que el suministro de sedimentos tiene origen continental. Si bien no es posible 
determinar la edad exacta de cada unidad sedimentaria debido a la falta de datos geocronológicos, 
los datos sugieren que las unidades sedimentarias se depositaron probablemente desde el Mioceno 
Superior-Cuaternario, posterior a la elevación de la Cordillera de la Costa desde en el Oligoceno 
Superior-Mioceno Inferior y consecuente incisión y desembocadura de los ríos terrestres hacia el 
antearco marino. 
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Finalmente, este estudio ha permitido mejorar el entendimiento de la estructura somera en el 
antearco marino del norte de Chile. Las características halladas realzan la importancia del estudio 
de cuencas de antearco en márgenes erosivos. La geometría de las cuencas y sus propiedades 
permiten obtener nuevas perspectivas con respecto a la evolución del margen en relación a la 
sedimentación, deformación y procesos ocurriendo en la interfaz de subducción. 
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Anexos 

Anexo A: Material complementario Capítulo 4 
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Coordenadas de perfiles sísmicos 

 
Perfil 
sísmico 

Longitud 
inicio (º) 

Longitud 
final (º) 

Latitud 
inicio (º) 

Latitud 
final (º) 

Distancia 
inicial (km) 

Distancia 
final (km) 

Largo del 
perfil (km) 

MC04 -71,5564 -70,5361 -19,5329 -19,1899 27,9 141,7 113,7 
MC06 -71,3534 -70,3423 -20,1149 -19,7201 34,0 148,5 114,5 
MC25 -71,3135 -70,2748 -20,3387 -20,0309 29,2 143,0 113,8 
MC27 -71,2357 -70,3043 -20,5663 -20,3388 43,1 143,5 100,4 

Tabla A-1. Coordenadas geográficas de los puntos inicial y final de los perfiles sísmicos utilizados en el 
Capítulo 4. 
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Secciones sísmicas apiladas (stack) 
 

 
Figura A-1. Sección sísmica apilada (MC04). 

 

 
Figura A-2. Sección sísmica apilada (MC06). 
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Figura A-3. Sección sísmica apilada (MC25). 

 

 
Figura A-4. Sección sísmica apilada (MC27). 
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Secciones sísmicas migradas a profundidad 
 

 
Figura A-5. Sección sísmica migrada a profundidad (MC04). 

 

 
Figura A-6. Sección sísmica migrada a profundidad (MC06). 

 

 
Figura A-7. Sección sísmica migrada a profundidad (MC25). 
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Figura A-8. Sección sísmica migrada a profundidad (MC27). 

 
Secciones de velocidad de onda P (para migración) 

 

 
Figura A-9. Sección de velocidad de onda P utilizada para migrar el perfil sísmico MC04 (stack) desde 
tiempo a profundidad. Se muestra también la sección migrada correspondiente de manera superpuesta. 

 

 
Figura A-10. Sección de velocidad de onda P utilizada para migrar el perfil sísmico MC06 (stack) desde 
tiempo a profundidad. Se muestra también la sección migrada correspondiente de manera superpuesta. 
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Figura A-11. Sección de velocidad de onda P utilizada para migrar el perfil sísmico MC25 (stack) desde 
tiempo a profundidad. Se muestra también la sección migrada correspondiente de manera superpuesta. 

 

 
Figura A-12. Sección de velocidad de onda P utilizada para migrar el perfil sísmico MC27 (stack) desde 
tiempo a profundidad. Se muestra también la sección migrada correspondiente de manera superpuesta.  
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Coordenadas de perfiles sísmicos 
 

Perfil 
sísmico 

Longitud 
inicio (º) 

Longitud 
final (º) 

Latitud 
inicio (º) 

Latitud 
final (º) 

Distancia 
inicial (km) 

Distancia 
final (km) 

Largo del 
perfil (km) 

MC01A -71,1942 -70,4920 -19,7519 -19,4329 189,3 271,0 81,7 
MC03_P1 -70,9541 -70,8214 -18,7286 -19,7087 426,6 536,0 109,4 
MC03_P2 -70,8214 -70,6868 -19,7087 -20,6885 536,0 645,4 109,4 
MC03_P3 -70,6868 -70,5514 -20,6885 -21,6637 645,4 754,3 108,9 
MC04 -71,3039 -70,5359 -19,4490 -19,1898 56,0 141,7 85,7 
MC05 -70,5627 -70,3675 -19,1597 -19,7384 4,5 72,0 67,5 
MC06 -71,0794 -70,3423 -20,0086 -19,7201 65,0 148,5 83,5 
MC08 -71,1538 -70,5714 -19,5643 -19,3126 19,2 86,7 67,5 
MC09_P1 -70,5857 -70,4575 -19,3653 -19,9528 6,5 72,9 66,4 
MC09_P2 -70,4575 -70,3375 -19,9528 -20,4976 72,9 134,8 61,9 
MC10 -70,9920 -70,3344 -20,6181 -20,4946 25,2 95,2 69,9 
MC12 -71,3484 -70,7305 -19,3633 -19,1247 9,0 79,2 70,1 
MC13_P1 -70,7623 -70,6275 -19,0622 -19,8375 379,8 467,0 87,3 
MC13_P2 -70,6275 -70,4915 -19,8376 -20,6153 467,0 554,3 87,3 
MC15_P1 -71,2472 -71,0992 -19,0986 -19,8568 4,5 90,2 85,7 
MC15_P2 -71,0992 -70,9487 -19,8569 -20,6173 90,2 175,8 85,6 
MC16A_P1 -71,0581 -70,9190 -19,1297 -20,0719 6,5 111,9 105,3 
MC16A_P2 -70,9189 -70,7790 -20,0720 -21,0117 111,9 217,2 105,3 
MC17 -70,9925 -70,5031 -20,7338 -20,6603 52,1 104,0 51,9 
MC19 -71,0814 -70,3118 -20,1332 -19,8725 56,3 141,8 85,5 
MC20 -70,2901 -70,2913 -19,7472 -20,1470 4,5 48,9 44,4 
MC21 -70,9519 -70,3777 -20,3637 -20,2170 4,5 66,9 62,4 
MC23 -71,1180 -70,3787 -19,8721 -19,5514 4,5 90,0 85,5 
MC25 -71,0594 -70,2748 -20,2641 -20,0309 57,0 143,0 86,0 
MC27 -71,0234 -70,3043 -20,5151 -20,3388 66,0 143,5 77,5 
MC28 -70,2581 -70,4392 -20,3780 -20,6614 4,5 41,5 37,0 

Tabla B-1. Coordenadas geográficas de los puntos inicial y final de los perfiles sísmicos utilizados en el 
Capítulo 5. 
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Secciones sísmicas apiladas (stack) 
 
Secciones E-O 
 
Las secciones se muestran ordenadas en dirección norte-sur. 
 

 
Figura B-1. Sección sísmica apilada (MC12). 

 

 
Figura B-2. Sección sísmica apilada (MC04). 
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Figura B-3. Sección sísmica apilada (MC08). 

 

 
Figura B-4. Sección sísmica apilada (MC01A). 
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Figura B-5. Sección sísmica apilada (MC23). 

 

 
Figura B-6. Sección sísmica apilada (MC06). 

 

 
Figura B-7. Sección sísmica apilada (MC19). 
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Figura B-8. Sección sísmica apilada (MC25). 

 

 
Figura B-9. Sección sísmica apilada (MC21). 
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Figura B-10. Sección sísmica apilada (MC27). 

 

 
Figura B-11. Sección sísmica apilada (MC10). 
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Figura B-12. Sección sísmica apilada (MC17). 
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Secciones N-S 
 
Las secciones se muestran ordenadas en dirección oeste-este. 
 

 
Figura B-13. Sección sísmica apilada (MC15). 
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Figura B-14. Sección sísmica apilada (MC16A). 
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Figura B-15. Sección sísmica apilada (MC03). 

 

 
Figura B-16. Sección sísmica apilada (MC13). 

 



 
 

132 

 
Figura B-17. Sección sísmica apilada (MC09). 

 
Las siguientes secciones sísmicas cortas, ubicadas en el borde este del talud superior - plataforma 
continental, se muestran ordenadas en dirección norte-sur. 
 

 
Figura B-18. Sección sísmica apilada (MC05). 
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Figura B-19. Sección sísmica apilada (MC20). 

 

 
Figura B-20. Sección sísmica apilada (MC28). 
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Secciones sísmicas migradas a profundidad 
 
Secciones E-O 
 
Las secciones se muestran ordenadas en dirección norte-sur. 
 

 
Figura B-21. Sección sísmica migrada a profundidad (MC12). 

 

 
Figura B-22. Sección sísmica migrada a profundidad (MC04). 
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Figura B-23. Sección sísmica migrada a profundidad (MC08). 

 

 
Figura B-24. Sección sísmica migrada a profundidad (MC01A). 

 

 
Figura B-25. Sección sísmica migrada a profundidad (MC23). 
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Figura B-26. Sección sísmica migrada a profundidad (MC06). 

 

 
Figura B-27. Sección sísmica migrada a profundidad (MC19). 

 

 
Figura B-28. Sección sísmica migrada a profundidad (MC25). 
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Figura B-29, Sección sísmica migrada a profundidad (MC21). 

 

 
Figura B-30. Sección sísmica migrada a profundidad (MC27). 

 

 
Figura B-31. Sección sísmica migrada a profundidad (MC10). 
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Figura B-32. Sección sísmica migrada a profundidad (MC17). 
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Secciones N-S 
 
Las secciones se muestran ordenadas en dirección oeste-este. 
 

 
Figura B-33. Sección sísmica migrada a profundidad (MC15). 

 

 
Figura B-34. Sección sísmica migrada a profundidad (MC16A). 
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Figura B-35. Sección sísmica migrada a profundidad (MC03). 

 

 
Figura B-36. Sección sísmica migrada a profundidad (MC13). 
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Figura B-37. Sección sísmica migrada a profundidad (MC09). 

 
Las siguientes secciones sísmicas cortas, ubicadas en el borde este del talud superior - plataforma 
continental, se muestran ordenadas en dirección norte-sur. 
 

 
Figura B-38. Sección sísmica migrada a profundidad (MC05). 

 

 
Figura B-39. Sección sísmica migrada a profundidad (MC20). 
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Figura B-40. Sección sísmica migrada a profundidad (MC28). 
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Tomografías sísmicas 
 
Secciones E-O 
 
Los resultados de las tomografías se muestran según el orden dado por la ubicación de los perfiles 
sísmicos, en dirección norte-sur. 
 

 
Figura B-41. Tomografía sísmica aplicada para el perfil MC12. (a) grilla y nodos en donde se calculan las 
velocidades de intervalo invertidas; (b) trazado de rayos correspondiente al modelo de 𝑉! final (e); (c) ajuste 
entre los tiempos de viaje observados y calculados; (d) y (e)  muestran los modelos de 𝑉! inicial y final, 
respectivamente; (f) anomalía porcentual del modelo de 𝑉! final con respecto al modelo inicial. 
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Figura B-42. Tomografía sísmica aplicada para el perfil MC04. (a) grilla y nodos en donde se calculan las 
velocidades de intervalo invertidas; (b) trazado de rayos correspondiente al modelo de 𝑉! final (e); (c) ajuste 
entre los tiempos de viaje observados y calculados; (d) y (e)  muestran los modelos de 𝑉! inicial y final, 
respectivamente; (f) anomalía porcentual del modelo de 𝑉! final con respecto al modelo inicial. 
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Figura B-43. Tomografía sísmica aplicada para el perfil MC08. (a) grilla y nodos en donde se calculan las 
velocidades de intervalo invertidas; (b) trazado de rayos correspondiente al modelo de 𝑉! final (e); (c) ajuste 
entre los tiempos de viaje observados y calculados; (d) y (e)  muestran los modelos de 𝑉! inicial y final, 
respectivamente; (f) anomalía porcentual del modelo de 𝑉! final con respecto al modelo inicial. 
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Figura B-44. Tomografía sísmica aplicada para el perfil MC01A. (a) grilla y nodos en donde se calculan 
las velocidades de intervalo invertidas; (b) trazado de rayos correspondiente al modelo de 𝑉! final (e); (c) 
ajuste entre los tiempos de viaje observados y calculados; (d) y (e)  muestran los modelos de 𝑉! inicial y 
final, respectivamente; (f) anomalía porcentual del modelo de 𝑉! final con respecto al modelo inicial. 
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Figura B-45. Tomografía sísmica aplicada para el perfil MC23. (a) grilla y nodos en donde se calculan las 
velocidades de intervalo invertidas; (b) trazado de rayos correspondiente al modelo de 𝑉! final (e); (c) ajuste 
entre los tiempos de viaje observados y calculados; (d) y (e)  muestran los modelos de 𝑉! inicial y final, 
respectivamente; (f) anomalía porcentual del modelo de 𝑉! final con respecto al modelo inicial. 
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Figura B-46. Tomografía sísmica aplicada para el perfil MC06. (a) grilla y nodos en donde se calculan las 
velocidades de intervalo invertidas; (b) trazado de rayos correspondiente al modelo de 𝑉! final (e); (c) ajuste 
entre los tiempos de viaje observados y calculados; (d) y (e)  muestran los modelos de 𝑉! inicial y final, 
respectivamente; (f) anomalía porcentual del modelo de 𝑉! final con respecto al modelo inicial. 

 



 
 

149 

 
Figura B-47. Tomografía sísmica aplicada para el perfil MC19. (a) grilla y nodos en donde se calculan las 
velocidades de intervalo invertidas; (b) trazado de rayos correspondiente al modelo de 𝑉! final (e); (c) ajuste 
entre los tiempos de viaje observados y calculados; (d) y (e)  muestran los modelos de 𝑉! inicial y final, 
respectivamente; (f) anomalía porcentual del modelo de 𝑉! final con respecto al modelo inicial. 
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Figura B-48. Tomografía sísmica aplicada para el perfil MC25. (a) grilla y nodos en donde se calculan las 
velocidades de intervalo invertidas; (b) trazado de rayos correspondiente al modelo de 𝑉! final (e); (c) ajuste 
entre los tiempos de viaje observados y calculados; (d) y (e)  muestran los modelos de 𝑉! inicial y final, 
respectivamente; (f) anomalía porcentual del modelo de 𝑉! final con respecto al modelo inicial. 
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Figura B-49. Tomografía sísmica aplicada para el perfil MC21. (a) grilla y nodos en donde se calculan las 
velocidades de intervalo invertidas; (b) trazado de rayos correspondiente al modelo de 𝑉! final (e); (c) ajuste 
entre los tiempos de viaje observados y calculados; (d) y (e)  muestran los modelos de 𝑉! inicial y final, 
respectivamente; (f) anomalía porcentual del modelo de 𝑉! final con respecto al modelo inicial. 
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Figura B-50. Tomografía sísmica aplicada para el perfil MC27. (a) grilla y nodos en donde se calculan las 
velocidades de intervalo invertidas; (b) trazado de rayos correspondiente al modelo de 𝑉! final (e); (c) ajuste 
entre los tiempos de viaje observados y calculados; (d) y (e)  muestran los modelos de 𝑉! inicial y final, 
respectivamente; (f) anomalía porcentual del modelo de 𝑉! final con respecto al modelo inicial. 
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Figura B-51. Tomografía sísmica aplicada para el perfil MC10. (a) grilla y nodos en donde se calculan las 
velocidades de intervalo invertidas; (b) trazado de rayos correspondiente al modelo de 𝑉! final (e); (c) ajuste 
entre los tiempos de viaje observados y calculados; (d) y (e)  muestran los modelos de 𝑉! inicial y final, 
respectivamente; (f) anomalía porcentual del modelo de 𝑉! final con respecto al modelo inicial. 
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Figura B-52. Tomografía sísmica aplicada para el perfil MC17. (a) grilla y nodos en donde se calculan las 
velocidades de intervalo invertidas; (b) trazado de rayos correspondiente al modelo de 𝑉! final (e); (c) ajuste 
entre los tiempos de viaje observados y calculados; (d) y (e)  muestran los modelos de 𝑉! inicial y final, 
respectivamente; (f) anomalía porcentual del modelo de 𝑉! final con respecto al modelo inicial. 
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Secciones N-S 
 
Los resultados de las tomografías se muestran según el orden dado por la ubicación de los perfiles 
sísmicos, en dirección oeste-este. 
 

 
Figura B-53. Tomografía sísmica aplicada para el perfil MC15. (a) grilla y nodos en donde se calculan las 
velocidades de intervalo invertidas; (b) trazado de rayos correspondiente al modelo de 𝑉! final (e); (c) ajuste 
entre los tiempos de viaje observados y calculados; (d) y (e)  muestran los modelos de 𝑉! inicial y final, 
respectivamente; (f) anomalía porcentual del modelo de 𝑉! final con respecto al modelo inicial. 
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Figura B-54. Tomografía sísmica aplicada para el perfil MC16A. (a) grilla y nodos en donde se calculan 
las velocidades de intervalo invertidas; (b) trazado de rayos correspondiente al modelo de 𝑉! final (e); (c) 
ajuste entre los tiempos de viaje observados y calculados; (d) y (e)  muestran los modelos de 𝑉! inicial y 
final, respectivamente; (f) anomalía porcentual del modelo de 𝑉! final con respecto al modelo inicial. 
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Figura B-55. Tomografía sísmica aplicada para el perfil MC03. (a) grilla y nodos en donde se calculan las 
velocidades de intervalo invertidas; (b) trazado de rayos correspondiente al modelo de 𝑉! final (e); (c) ajuste 
entre los tiempos de viaje observados y calculados; (d) y (e)  muestran los modelos de 𝑉! inicial y final, 
respectivamente; (f) anomalía porcentual del modelo de 𝑉! final con respecto al modelo inicial. 
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Figura B-56. Tomografía sísmica aplicada para el perfil MC13. (a) grilla y nodos en donde se calculan las 
velocidades de intervalo invertidas; (b) trazado de rayos correspondiente al modelo de 𝑉! final (e); (c) ajuste 
entre los tiempos de viaje observados y calculados; (d) y (e)  muestran los modelos de 𝑉! inicial y final, 
respectivamente; (f) anomalía porcentual del modelo de 𝑉! final con respecto al modelo inicial. 

 



 
 

159 

 
Figura B- 57. Tomografía sísmica aplicada para el perfil MC09. (a) grilla y nodos en donde se calculan las 
velocidades de intervalo invertidas; (b) trazado de rayos correspondiente al modelo de 𝑉! final (e); (c) ajuste 
entre los tiempos de viaje observados y calculados; (d) y (e)  muestran los modelos de 𝑉! inicial y final, 
respectivamente; (f) anomalía porcentual del modelo de 𝑉! final con respecto al modelo inicial. 

 
Las siguientes tomografías, correspondientes a las secciones sísmicas cortas, ubicadas en el borde 
este del talud superior - plataforma continental, se muestran ordenadas en dirección norte-sur. 
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Figura B-58. Tomografía sísmica aplicada para el perfil MC05. (a) grilla y nodos en donde se calculan las 
velocidades de intervalo invertidas; (b) trazado de rayos correspondiente al modelo de 𝑉! final (e); (c) ajuste 
entre los tiempos de viaje observados y calculados; (d) y (e)  muestran los modelos de 𝑉! inicial y final, 
respectivamente; (f) anomalía porcentual del modelo de 𝑉! final con respecto al modelo inicial. 
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Figura B- 59. Tomografía sísmica aplicada para el perfil MC20. (a) grilla y nodos en donde se calculan las 
velocidades de intervalo invertidas; (b) trazado de rayos correspondiente al modelo de 𝑉! final (e); (c) ajuste 
entre los tiempos de viaje observados y calculados; (d) y (e)  muestran los modelos de 𝑉! inicial y final, 
respectivamente; (f) anomalía porcentual del modelo de 𝑉! final con respecto al modelo inicial. 
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Figura B-60. Tomografía sísmica aplicada para el perfil MC28. (a) grilla y nodos en donde se calculan las 
velocidades de intervalo invertidas; (b) trazado de rayos correspondiente al modelo de 𝑉! final (e); (c) ajuste 
entre los tiempos de viaje observados y calculados; (d) y (e)  muestran los modelos de 𝑉! inicial y final, 
respectivamente; (f) anomalía porcentual del modelo de 𝑉! final con respecto al modelo inicial. 
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Secciones de velocidad de onda P (para migración) 
 
Secciones E-O 
 

 
Figura B-61. Sección de velocidad de onda P utilizada para migrar el perfil sísmico MC12 (stack) desde 
tiempo a profundidad. Se muestra también la sección sísmica migrada correspondiente de manera 
superpuesta. 

 

 
Figura B-62. Sección de velocidad de onda P utilizada para migrar el perfil sísmico MC04 (stack) desde 
tiempo a profundidad. Se muestra también la sección sísmica migrada correspondiente de manera 
superpuesta. 
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Figura B-63. Sección de velocidad de onda P utilizada para migrar el perfil sísmico MC08 (stack) desde 
tiempo a profundidad. Se muestra también la sección sísmica migrada correspondiente de manera 
superpuesta. 

 

 
Figura B-64. Sección de velocidad de onda P utilizada para migrar el perfil sísmico MC01A (stack) desde 
tiempo a profundidad. Se muestra también la sección sísmica migrada correspondiente de manera 
superpuesta. 

 

 
Figura B-65. Sección de velocidad de onda P utilizada para migrar el perfil sísmico MC23 (stack) desde 
tiempo a profundidad. Se muestra también la sección sísmica migrada correspondiente de manera 
superpuesta. 
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Figura B-66. Sección de velocidad de onda P utilizada para migrar el perfil sísmico MC06 (stack) desde 
tiempo a profundidad. Se muestra también la sección sísmica migrada correspondiente de manera 
superpuesta. 

 

 
Figura B-67. Sección de velocidad de onda P utilizada para migrar el perfil sísmico MC19 (stack) desde 
tiempo a profundidad. Se muestra también la sección sísmica migrada correspondiente de manera 
superpuesta. 

 

 
Figura B-68. Sección de velocidad de onda P utilizada para migrar el perfil sísmico MC25 (stack) desde 
tiempo a profundidad. Se muestra también la sección sísmica migrada correspondiente de manera 
superpuesta. 
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Figura B-69. Sección de velocidad de onda P utilizada para migrar el perfil sísmico MC21 (stack) desde 
tiempo a profundidad. Se muestra también la sección sísmica migrada correspondiente de manera 
superpuesta. 

 

 
Figura B-70. Sección de velocidad de onda P utilizada para migrar el perfil sísmico MC27 (stack) desde 
tiempo a profundidad. Se muestra también la sección sísmica migrada correspondiente de manera 
superpuesta. 

 

 
Figura B-71. Sección de velocidad de onda P utilizada para migrar el perfil sísmico MC10 (stack) desde 
tiempo a profundidad. Se muestra también la sección sísmica migrada correspondiente de manera 
superpuesta. 
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Figura B-72. Sección de velocidad de onda P utilizada para migrar el perfil sísmico MC17 (stack) desde 
tiempo a profundidad. Se muestra también la sección sísmica migrada correspondiente de manera 
superpuesta. 
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Secciones N-S 
 

 
Figura B-73. Sección de velocidad de onda P utilizada para migrar el perfil sísmico MC15 (stack) desde 
tiempo a profundidad. Se muestra también la sección sísmica migrada correspondiente de manera 
superpuesta.  

 

 
Figura B-74. Sección de velocidad de onda P utilizada para migrar el perfil sísmico MC16A (stack) desde 
tiempo a profundidad. Se muestra también la sección sísmica migrada correspondiente de manera 
superpuesta. 
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Figura B-75. Sección de velocidad de onda P utilizada para migrar el perfil sísmico MC03 (stack) desde 
tiempo a profundidad. Se muestra también la sección sísmica migrada correspondiente de manera 
superpuesta. 

 

 
Figura B-76. Sección de velocidad de onda P utilizada para migrar el perfil sísmico MC13 (stack) desde 
tiempo a profundidad. Se muestra también la sección sísmica migrada correspondiente de manera 
superpuesta. 
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Figura B-77. Sección de velocidad de onda P utilizada para migrar el perfil sísmico MC09 (stack) desde 
tiempo a profundidad. Se muestra también la sección sísmica migrada correspondiente de manera 
superpuesta. 

 

 
Figura B-78. Sección de velocidad de onda P utilizada para migrar el perfil sísmico MC05 (stack) desde 
tiempo a profundidad. Se muestra también la sección sísmica migrada correspondiente de manera 
superpuesta. 

 

 
Figura B-79. Sección de velocidad de onda P utilizada para migrar el perfil sísmico MC20 (stack) desde 
tiempo a profundidad. Se muestra también la sección sísmica migrada correspondiente de manera 
superpuesta. 
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Figura B-80. Sección de velocidad de onda P utilizada para migrar el perfil sísmico MC28 (stack) desde 
tiempo a profundidad. Se muestra también la sección sísmica migrada correspondiente de manera 
superpuesta. 
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 Anexo C: Participación en proyectos colaborativos 
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Anexo D: Participación en congresos 
 
Latin-American Colloquium of Geosciences. 18-21 de septiembre, 2019 (LAC 
2019) 
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AGU Fall Meeting, 9-13 de diciembre, 2019 (AGU 2019) 
 

 
 


