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Resumen

La morfologia de la Depresion Central y Precordillera de la Regidén de Tarapacd, se encuentra
caracterizada por la presencia de deslizamientos de volumen mayor a 10° m® es decir
megadeslizamientos. En la zona de estudio, localizada entre las Quebradas Camarones y
Tiliviche, se identificaron una gran cantidad de remociones en masa de este tipo, para las cuales
se interpretd su relacion con el sistema geomorfoldgico, climatico, sismico y estructural, con la

finalidad de caracterizar su génesis.

En este sector del norte de Chile existen tasas de denudacién de 0,1 a 1 m por millon de afios, que
comenzaron con el desarrollo de la hiperaridez del Desierto hace aproximadamente 14 Ma atras;
mientras que la incision de los valles de la Precordillera se produce a una tasa de ~60 m por Ma.
Esta particularidad promueve la formacion de profundas quebradas del orden de 700 m de
profundidad, que albergan y permiten el desarrollo de los megadeslizamientos y su preservacion
como caracteristicas del paisaje de la Region de Tarapaca.

El mapa de remociones en masa realizado revelé que los slumps se encuentran desde lo alto de la
Precordillera hasta la zona mas al oeste de la Depresion Central, mientras que los deslizamientos
en bloque y avalanchas son de mayor magnitud y se concentran el sector mas oriental de la
Precordillera.

Se construyeron tablas con la morfometria y tipificacion de las remociones en masa, que fueron
utilizadas para establecer algunas comparaciones. En un total de 108 deslizamientos rotacionales
(slumps), 8 deslizamientos traslacionales en bloque, 17 avalanchas y 2 deslizamientos
compuestos, se encontr6 una relacion inversa decreciente entre el &ngulo de viaje y el volumen,
siendo esta mas suave para los deslizamientos traslacionales. Asi los slumps tienen angulos de
viaje entre 5y 25° y son de volumen menor a 3 km?, las avalanchas entre 5 y 15° y volumen entre
0,5 km® y més de 2 km?®; y por Gltimo los deslizamientos en bloque tienen una variedad més
amplia de angulos de viaje y volumen, superando incluso los 6 km®. Por otro lado el runout
promedio fue cercano a 4 km para los deslizamientos traslacionales, mayor a 3 km para
avalanchas y menor a 2 km para slumps.

El conjunto de factores que influyen sobre la morfologia, condiciones geotécnicas, y por ende de
equilibrio de las pendientes, favorece la génesis de remociones en masa. Sin embargo estas
condiciones no habrian sido suficientes para producir los deslizamientos, por lo que la
sismicidad, necesariamente, corresponde a un factor detonante, ya sea como sismos discretos o
como enjambres sismicos.

Dado que existi6 un nivel fredtico somero al menos durante el Mioceno hasta el Plioceno
temprano, manifestado por la morfologia de las quebradas, atribuible a grounwater-sapping, fue
posible concluir que los deslizamientos fueron gatillados por aceleraciones sismicas del orden de
0,8 g, probablemente asociadas a una fuente cortical como podria ser la Flexura de Moquella.
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1. Introduccién

1.1 Formulacién del problema

Entre la quebradas Camarones 18°59'55.47" S 69°52'49.68" O y Tiliviche 19°34'07.03" S
69°47'45.36" O se reconocen remociones en masa de gran volumen, con estructura y morfologia
de deslizamiento. En este estudio se desea conocer su relacion con el sistema geomorfolégico,
climatico, sismico y estructural, para poder caracterizar su génesis del modo mas apropiado y asi
establecer pardmetros que pueden ser Utiles para evaluar la probabilidad de ocurrencia actual.

Los megadeslizamientos son definidos como deslizamientos de volumen superior a 10° m?
(Abele, 1974). Estos caracterizan la morfologia de la Depresion Central y Precordillera en la
Region de Tarapacd, y han influenciado de forma importante la morfologia de los cauces hidricos
hacia la zona costera, controlando el tipo de sedimentos corriente abajo. La geologia regional de
esta zona ha sido estudiada por diversos autores (e.g. Pinto et al., 2004; Farias et al., 2005; Pinto
et al., 2008; Garcia et al., 2011), pero hoy en dia no se cuenta con un inventario de las
remociones en masa, asi como tampoco se conoce su distribucidn, tipo y los factores que
condicionaron y gatillaron su génesis. En general la actividad sismica, especialmente de tipo
superficial, se interpreta como uno de los desencadenantes de las grandes remociones en masa
(e.g. Keefer, 1984; Philip and Ritz, 1999; Schuster and Highland, 2007, en Pinto et al., 2008), por
lo que es de esperar que el detonante de estos deslizamientos sea la actividad sismica asociada a
fallas que estuvieron activas durante su génesis.

La zona estudiada de la region de Tarapaca se encuentra dentro del contexto tecténico de margen
convergente, que se caracteriza por haber tenido varias etapas de extension y compresion y por
una tasa de actividad sismica elevada. A lo ancho de la zona norte de Chile, se han desarrollado
varios sistemas estructurales. Para este estudio es importante el sistema flexural que ha
evolucionado de este a oeste en el flanco occidental de la Precordillera, que incluye a las Flexuras
Moquella, Aroma, Soga, Calacala y Humayani (Pinto et al., 2008).

En esta zona del norte de Chile existen tasas de denudacién extremadamente bajas (de 0,1a 1 m
por millon de afios, Kober et al., 2007, en Pinto et al., 2008) que comenzaron alrededor de 14 Ma
atras junto al desarrollo de la hiperaridez del Desierto (Hoke et al., 2004). Estas condiciones, en
conjunto con el aporte de aguas desde la Cordillera, han estado controlando la incision de los
valles de la Precordillera, con una tasa estimada de 60 m por Ma (Garcia y Hérail, 2005);
facilitando la formacién de profundas quebradas del orden de 700 m de profundidad (Quezada et
al., 2010) que albergan y posibilitan el desarrollo de los megadeslizamientos y su preservacion
como caracteristicas del paisaje de la Regién de Tarapaca.

Este estudio analizard& la distribucion y caracteristicas geomorfologicas de los
megadeslizamientos ubicados entre la zona costera y la Precordillera entre la latitud de las
quebradas Camarones y Tiliviche (Figura 1).



1.2 Objetivos

Objetivos generales:

Identificar y caracterizar geomorfol6gicamente las remociones en masa de la Depresion Central y
Precordillera, entre las quebradas Camarones (19° S) y Tiliviche (19,57° S) de la Region de
Tarapaca.

Objetivos especificos:

e Reconocer, describir y clasificar las grandes (>10° m®) remociones en masa del area de
estudio.

e Comprender desde el punto de vista geomorfoldgico la génesis y mecanica de las remociones
en masa.

e Correlacionar la ocurrencia de los megadeslizamientos con el contexto geoldgico y tectonico
regional.

1.3 Metodologia general

En orden de cumplir con los objetivos realizados, la metodologia fue la siguiente:

1. Se realiz6 un mapa inventario de megadeslizamientos de escala 1:250.000, mediante
fotointerpretacion de imagenes satelitales. Se realiz6 una campafa de terreno con fines de
verificacion de la fotointerpretacion, realizacion de mapeo de detalle y descripcion de las
principales remociones en masa de las quebradas Camifia, Tiliviche, Camarones y Suca. Las
remociones fueron clasificadas siguiendo la tipologia de Keefer (1984).

2. Se realizo el analisis morfométrico de las remociones a partir del mapeo de detalle y de un
DEM generado a partir de la base topografica SRTM, incluyendo analisis de pendientes, area
deslizada, volumenes, distancia (runout) y angulo de viaje, etc. Con ello se interpreté el tipo de
movimiento y su mecanica.

3. Se comparé la distribucion espacial de los megadeslizamientos con la actividad sismica
historica del area de estudio y presencia de fallas.

1.4 Presentacion

El siguiente trabajo ha sido dividido en cinco capitulos principales (sin considerar este) del modo
gue se muestra a continuacion. El capitulo Il de antecedentes geoldgicos, incluye los marcos
geoldgico, geomorfoldgico, climatico y sismotecténico. El siguiente capitulo muestra lo mas
relevante de los estudios realizados por otros autores en los deslizamientos de la zona. Ambos
capitulos resumen la informacion que resulta indispensable, previa al desarrollo de este trabajo.
En el capitulo 1V, ademas de la metodologia utilizada particularmente para realizar el analisis
morfometrico, se incorpora un marco tedrico que proporciona los conceptos basicos acerca de los
deslizamientos. El capitulo V, de analisis geomorfoldgico, resume los resultados del estudio,
donde se muestra lo observado en terreno, los resultados promedio obtenidos a través de los
calculos, e incluye fotografias de terreno y los mapas realizados en este estudio; incorporando
discusiones en las cuales se examinan de forma comparativa los resultados obtenidos en el
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analisis morfométrico, y se presenta una caracteristica morfoldgica de la zona. Finalmente en el
capitulo 6 se plantean los factores condicionantes y detonantes para el caso en cuestion, y por
ultimo se estudia la sismicidad cortical y de interplaca con fines de determinar cuales fueron los
posibles detonantes de las remociones en masa.

1.5 Ubicacion y accesos

El area de estudio, sefialada por un cuadrangulo en la Figura 1, se encuentra a unos 80 km al
norte de lquique. Esta comprendida en la Depresion Central y Precordillera de la Region de
Tarapacd, entre las Quebradas de Camarones y Tiliviche. Se extiende entre los 18°52'48.97" a
19°34'56.52"de latitud Sur, y desde los 70°7'50.87" hasta los 69°18'24.71" de longitud Oeste,
abarcando un 4rea de aproximadamente 5.600 km?.
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Figura 1: Ubicacién y accesos a la zona de estudio. El sector encerrado en un cuadrangulo corresponde al area
de estudio, y se muestra en la Figura 2.



A este sector se puede llegar por la Ruta 5, ya sea desde Arica por el Norte o desde Iquique por el
Sur. Dentro de la zona estudiada se recorrieron las Quebradas Camarones, Suca, Camifia y
Tiliviche y se accedi0 a estas a través de la ruta A-325 hacia el este en la Quebrada Camarones, y
la ruta A-45 hacia el este llegando por la Quebrada Camifia. Posteriormente, el acercamiento a los
puntos de parada fue realizado por caminos ripiados y huellas que se muestran en la Figura 2.
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Figura 2: Cuadro de detalle con accesos y poblados dentro de la zona de estudio.



2. Antecedentes Geoldgicos

2.1 Marco Geomorfoldgico

Los Andes de la primera y quinceava regiones del Norte de Chile se constituyen por cuatro
unidades fisiograficas mayores que representan el arco y antearco de la Cordillera (Garcia et al.,
2011). Como se puede ver en la Figura 3, de este a oeste corresponden a: Cordillera Occidental,
Precordillera, Depresion Central y Cordillera de la Costa (Mortimer y Saric, 1975; Paskoff, 1979;
Naranjo et Paskoff, 1985; Sébrier et al., 1988; Tosdal et al., 1984), y se asocian a los sistemas
estructurales indicados en el perfil esquematico de la Figura 7 (seccion 2.3.2). En la zona de
estudio estas unidades estan bien expuestas con rumbo aproximado NNW-SSE y la pendiente
regional es abrupta (~3°).
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Cordillera Occidental:

Se constituye por edificios volcanicos de edad miocena-holocena, junto a secuencias
sedimentarias y volcanicas deformadas de edad miocena-pliocena. Tiene una amplitud entre 50 y
100 km, y su altitud aumenta desde 3.300 m en el Oeste, hasta 4.800 m s.n.m. en el Este. La
topografia es muy irregular, destacan por su altura los volcanes que alcanzan altitudes entre 4.500
y 6.350 m, encontrados sobre las sucesiones nedgenas deformadas (Garcia et al., 2011). El
contacto con el Altiplano es progresivo y sinuoso, mientras que el limite con la Precordillera es
abrupto.

Precordillera:

Posee entre 20 y 35 km de ancho, con altitudes que van desde alrededor de 2.000 m hasta 3.000
m; y en el volcan Mamuta alcanza 4.200 m. Esta region corresponde a un platé alargado y
ligeramente abombado, se constituye esencialmente de ignimbritas oligo-miocenas de la
Formacion Oxaya (Garcia et al., 2011) y de unos pocos volcanes miocenos. La Precordillera se
encuentra disectada por profundas quebradas de orientacién aproximada E-W, como las
Quebradas Camarones, Camifia y Retamilla. En particular, en el area de estudio, de norte a sur se
reconocen la Pampa de Chiza y la Pampa de Tana.

La Depresion Central:

Tiene entre 40 y 55 km de ancho, y la topografia es relativamente plana. La altura media es de
1.000 m, aunque esta aumenta de NW a SE desde los 500 a 1.000 m hasta 1.900 a 2.300 m. La
Depresion Central corresponde a una cuenca continental de antearco (Parraguez, 1998), que
contiene depositos sedimentarios y volcanicos oligo-miocenos (Garcia et al., 2011). En general
los depdsitos se encuentran subhorizontales, aunque en algunas zonas estan levemente
deformados por flexuras. La actual superficie de la Depresion Central corresponde al area de
pedimentacion que es influida por las precipitaciones provenientes desde el Atlantico (Tosdal et
al., 1984).

La Cordillera de la Costa:

Es una cadena de montafias estrechas, y de poca elevacion formada por rocas mesozoicas (Garcia
et al., 2011). Alcanza hasta 50 km de ancho, y menos de 1.200 metros de altitud. Es de relieve
suave, los cerros son bastante redondeados, las depresiones y valles son someros (Mortimer y
Saric, 1972). Su altura es variable, al norte de Arica esta completamente erosionada, mientras
hacia el sur aumenta su altura alcanzando el maximo de esta zona en Cuya (1.230 m, en el cerro
Puntiagudo). Hacia el este disminuye ligeramente en altitud donde es sobreyacida por unidades
terciarias (nedgenas?) (Garcia, 2002) de la Depresion Central, y dirige sus depositos hacia ésta.
Por el oeste esta limitada por el abrupto escarpe costero, el cual se eleva subverticalmente hasta
1.000 m (Paskoff 1979). La parte alta de la Cordillera de la Costa esta dominada por un
paleorelieve de edad oligo-miocena (Dunai et al., 2005) que fue labrado sobre las rocas
mesozoicas (Quezada et al., 2010). Mortimer (1973) sefialo que el alzamiento de esta ocurrio en
una fase temprana (en comparacion con la Depresion Central) de la evolucion del paisaje y que
posteriormente fue afectada por fallas nedgenas, dentro de las cuales en el area de estudio
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destacan las fallas inversas de orientacion E-W. En la zona de estudio se evidencia que el
alzamiento litoral fue durante el Pleistoceno (Quezada et al., 2005).

El Escarpe Costero:

El escarpe costero (Bruggen, 1950; Mortimer et Saric, 1972; Paskoff, 1979) es un rasgo
geomorfoldgico regional que se presenta a lo largo de la Cordillera de la Costa entre Arica y La
Serena. Hasta el momento se han planteado varias hipotesis acerca de la formacion del Escarpe
Costero, en las que ha preponderado el factor tectonico. Para Briiggen (1950), Armijo y Thiele
(1990) corresponderia a un escarpe de falla; segun Paskoff (1979) este se habria formado a partir
de escarpes retrogresivos mas la accion de una leve actividad erosiva del mar; Mortimer y Saric
(1972, 1975) y Mortimer (1980), lo atribuyen a altas tasas de erosion durante una subsidencia
litoral, mientras que Hartley y Jolley (1995), plantean que este relieve se generd en un litoral que
experimenta alzamiento tectonico.

Dentro de la region de Arica e Iquique el escarpe esta activo (Paskoff, 1979), exceptuando la
zona entre las desembocaduras de Camarones y Pisagua, donde las fallas inversas E-W
(Allmendinger et al., 2005) forman importantes escarpes, contribuyendo a la sinuosa topografia
costera de este tramo y que provocaron la emergencia de la plataforma de abrasién marina,
indicando un escarpe costero actualmente inactivo (Quezada et al., 2010). De acuerdo a
Allmendinger et al., 2005, estas fallas estuvieron activas con anterioridad al Plioceno y durante el
Pleistoceno, encontrandose algunas adn activas (Carrizo et al., 2008).

Durante el Plioceno (Le Roux et al., 2005 a, b; Farias et al., 2005) con anterioridad a los 2 Ma
(Quezada et al., 2010) se produjo el basculamiento hacia el oeste del antearco que resulto en el
alzamiento de la zona de la Precordillera y en la subsidencia litoral que formo el acantilado
costero. Esto segun estudios realizados por diversos autores (Worner et al., 2002; Farias et al.,
2005 y Riquelme et al., 2007) habria tenido mayor influencia en la contribucion del alzamiento
andino que la actividad de fallas de vergencia oeste durante esta misma época. Esto iria en favor
a las teorias de Mortimer y Saric (1972); Mortimer y Saric (1975) y Mortimer (1980), en las que
el talud original del Acantilado Costero se habria formado en subsidencia litoral.

Incision fluvial y Red de Drenaje

En la zona de estudio, las aguas de escurrimiento superficial, han producido variaciones notables
en el relieve definido por los depositos del piedemonte miocénico, y han sido el principal
modelador del paisaje. Segun el estudio realizado por Garcia et al. (2011) la mayor incision
fluvial (entre 600-1.000 m) que afectd a la Cordillera de la Costa y la Depresion Central del norte
de Chile, fue siendo mas tardia y/o desarrollandose bajo climas cada vez mas aridos hacia el sur
de Arica. La edad del comienzo de la incision se correlaciona con la edad del techo de la
Depresion Central (entre los 19° y 20° de latitud Sur), que corresponde a depositos aluviales de c.
6 Ma de la quebrada Tiliviche (Naranjo & Paskoff 1985; Hoke et al. 2007). Garcia et al. (2011)
atribuyen la incision al restablecimiento del nivel base de los rios, posterior a la agradacion de
depdsitos ocurrida en el Oligoceno medio, que habria sido en un substrato parcialmente levantado
y activada por eventos de semiaridez locales. Concluyeron que el desarrollo de los cafiones y del



drenaje exorreico en general, esta directamente relacionado con la capacidad de las areas de
captacion de precipitaciones, la cual seria menor en los sistemas endorreicos.

La incision de las quebradas segun Pinto et al. (2004), se habria definido por la colmatacion de la
“cuenca” sedimentaria, determinada en esta zona por los depdsitos del piedemonte miocénico, de
modo que los cafiones alimentadores del sistema aluvial pudieron cortar a la Cordillera de la
Costa, cambiando su nivel base local de uno endorreico a uno exorreico (Mortimer & Saric,
1972; Mortimer 1990; Naranjo & Paskoff, 1985). Por otro lado Quezada et al. (2010) propuso
que la incision de los grandes cafiones se produjo en grandes cuencas (de mas de 100 km?), en las
que se habrian generado lagunas, y la incision habria comenzado desde el acantilado hacia el este.

En el norte de Chile, entre los 18° a 20° S, ocurre una transicion en el sistema de drenaje desde
exorreico hacia endorreico (e.g. Mortimer 1980). En el area entre Arica y Pisagua (18-19 © 30°S),
los rios son exorreicos, y han formado profundos cafiones transversales, con incisiones de c. 600
m en la Cordillera de la Costa, hasta 1.700 m en la Precordillera (Garcia et al., 2011). Hacia el
norte, los cafiones (Lluta y Azapa) forman el inicio de una red de drenaje enrejada, mientras que
los valles Vitor, Camarones y Tiliviche—-Camifia muestran patrones de drenaje subdendritcos. Y
hacia el sur, entre los 19°30°S hasta 26°30°S, los rios son endorreicos (exceptuando el Rio Loa) y
terminan en la Depresion Central o en el sector este de la Cordillera de la Costa.

La zona de drenaje endorreico coincide con la parte central hiperarida del Desierto de Atacama,
donde actualmente las precipitaciones van desde 0,5 mm al afio en la costa hasta 50 mm al afio en
la parte alta de la Cordillera Occidental (New et al. 2002; Strecker et al. 2007). Mientras la zona
de drenaje exorreica tiene precipitaciones promedio que varian desde muy bajas en la costa, hasta
300 mm al afio en la Cordillera Occidental, provocadas por la actividad convectiva desde
Amazonia durante el verano del hemisferio sur (e.g. Houston & Hartley 2003; Garreaud et al.
2010).

La superficie de la Precordillera y la Depresion Central , llamada “Pediplano de Atacama” en el
norte de Chile (Mortimer 1973; Paskoff & Naranjo 1983) y los “Multiple Pediplanos” en el sur
de Per( (Tosdal et al. 1984), ha sido interpretada como el resultado de una pedimentacion del
paisaje regional durante el Mioceno Medio a Tardio (Garcia et al., 2011). Los rios en el &rea de
estudio muestran knickzones puntiagudas las cuales han sido explicadas principalmente como el
resultado de un levantamiento asociado a estructuras tectonicas simples o levantamiento regional-
continental (Mortimer 1980; Garcia 2002; Garcia y Hérail 2005; Farias et al.2005; Schlunegger
et al. 2006; Hoke et al. 2007).



2.2 Marco Climatico

La zona de estudio forma parte del area del Desierto de Atacama el cual es reconocido por sus
condiciones climaticas de extrema aridez. Estas se deberian a tres factores: (1) al bloqueo de las
masas de aire provenientes de los océanos Pacifico y Atlantico, provocado por el anticiclon del
Pacifico y las altas cordilleras del relieve nortino respectivamente (Abele 1989, Vargas et al.,
2000); (2) al encontrarse, por casi todo el Cenozoico, en una zona de alta presion en las celdas de
circulacion de Hadley; y (3) a la corriente de agua fria (Humboldt) de las costas de Chile y PerG
(en Hoke et al., 2004)

Distintos autores han asignado diferentes edades para el comienzo de las condiciones de
hiperaridez, encontrandose aun en discusion el periodo durante el cual esta habria comenzado.
Asi, basandose en las caracteristicas de las facies sedimentarias de las unidades mesozoicas y
cenozoicas expuestas entre la Cordillera de la Costa y la Precordillera del Desierto de Atacama,
Hartley et al. (2005) sugieren que estas son tan antiguas como Jurasico Superior. Dunai et al.
(2005) propuso que estas estarian presentes en la Cordillera de la Costa desde el Oligoceno
(edades de exposicion *Ne de clastos sobre peniplanicies). Para edades de alteracion supérgena
en la Precordillera, Alpers y Brimball (1988) proponen edades anteriores a 14 Ma. Mientras que
Vargas y Ortlieb (1998) sefialaron que durante las glaciaciones pleistocenas, ocurrieron lluvias
mas frecuentes posteriores al interglaciar de 125 ka en la costa del area de Antofagasta; por lo
que proponen que la hiperaridez actual se desarroll6 a partir del Holoceno temprano en la region
costera.

La presencia de estas condiciones climéaticas durante el Cenozoico tardio, ha permitido la
preservacion del relieve oligoceno-mioceno en la Cordillera de la Costa del extremo norte de
Chile (Dunai et al., 2005), manteniendo una tasa de denudacién interfluvial de 0,1 a 1 m por
millon de afios en la Precordillera (Kober et al., 2007, en Pinto et al., 2008) hasta 0,002 mm/afio
en la Cordillera de la Costa (Kober, et al., 2002; Riquelme et al., 2008).



2.3 Marco Geologico

Los Andes Centrales han sido divididos en distintos segmentos en base a sus caracteristicas
tecténicas y morfoldgicas. El sector de los Andes Centrales que se ubica en la zona estudiada
corresponde al denominado “Andes del Norte de Chile” (Skarmeta, 1983), que se extiende desde
los 18° hasta los 27° de latitud sur. Esta zona se caracteriza por (en Harambour, 1990): (a)
Presencia de volcanismo Cenozoico superior en altura. (b) Mayor concentracion de epicentros de
sismos de profundidad media (110-130 Km), aproximadamente bajo el eje volcanico de la
cordillera (Barazangi & Isacks, 1976).

2.3.1 Estratigrafia

Hacia el oeste afloran tipicamente rocas metamérficas, igneas y sedimentarias en su mayoria
mesozoicas; en la Depresion Central, afloran rocas del Oligoceno a Mioceno Temprano
(Formaciones Azapa y Oxaya) mientras que en la Precordillera se exponen principalmente rocas
del Mioceno (Formacion El Diablo y algunos volcanes), en el borde oriental de la Depresion
Central afloran rocas volcanicas y sedimentarias del Plioceno — Holoceno. (Figuras 4, 5y 6).

Formacion Cuya (Bajociano Superior-Caloviano):
Andesitas y brechas andesiticas, discretas intercalaciones sedimentarias marinas (Muzzio, 1986).
Formacion Chiza (Caloviano-Oxfordiano):

Calizas lutitas, areniscas grises y gris amarillento, calizas y concreciones anaranjadas. Aflora al
oeste de la Depresion Central, por fallas inversas de vergencia oeste en contacto con la
Formacién Cuya hacia el oeste (Muzzio, 1986).

Formacion Atajafia (Kimmeridgiano-Berriasino) :

Conglomerados, areniscas limonitas y brechas pardo rojizas. Intercalaciones de riodacitas hacia la
parte superior en el sector oriental del &rea (Muzzio, 1986).

Formacion Suca (Cretacico Superior):

Andesitas y brechas volcéanicas. Presenta intercalaciones de areniscas pardo rojizas (Muzzio,
1986) Aflora en el sector occidental de las quebradas de la Depresion Central.

Formacion Cerro Empexa (Cretécico Superior):

En trabajos anteriores (Pinto et al, 2004; Pinto et al., 2008; Camus & Fam, 1971) se ha
correlacionado el “substrato Mesozoico” expuesto en la parte superior de algunas quebradas que
nacen en la Precordillera con la Formacion Cerro Empexa, sin su base. Esta formacion estaria
representando el basamento de los depdsitos nedgenos en la zona de Moquella. La formacion
aflora en las quebradas de Suca, Conigua y Camifia, al este de Moquella (Pinto, 1999). Contiene
depdsitos sedimentarios continentales de color pardo oscuro a rojizo y amarillento de
componentes volcanicos con intercalaciones de andesitas (Muzzio, 1986 y Pinto 1999); ademas
es intruido por stocks de porfidos rioliticos y de granodioritas en Quistagama (Camus & Fam,
1971).
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Formacion Azapa (Oligoceno temprano a medio)

Esta unidad que sobreyace en onlap a las unidades mesozoicas de la Cordillera de la Costa, se
encuentra manteando y acufiada hacia el oeste. A los 19°30° S la edad de exposicion para clastos
de cuarzo datados por ?*Ne cosmogénico, correspondia a Oligoceno a Mioceno, la que concuerda
con la edad de unas ignimbritas que se intercalan dentro de esta misma formacién (Dunai et al,
2005, Charrier et al, 2005) y segun Garcia et al (2011) esta tendria una edad Oligoceno temprano-
medio. Consiste de hasta 500 m de conglomerados fluviales y areniscas, de clastos redondeados
que decrecen hacia el oeste y se encuentran rellenando con orientacion este oeste los antiguos
valles, que son paralelos a los actuales (Vitor y Camarones), pero mas anchos que estos (Garcia
etal.,, 2011).

Formacion Oxaya (Oligoceno tardio a Mioceno temprano)

Unidad de ignimbritas de 80-100 m de potencia que se encuentra sobreyaciendo a la formacién
Azapa, y su edad entre 26 y 17 Ma (en Garcia et al., 2004). Se compone de extensas tobas
rioliticas a daciticas, con intercalaciones de conglomerados, brechas, arenitas, limonitas y
dolomitas de origen lacustre. Su potencia disminuye hacia el oeste desde los 1.000 m en la
Precordillera hasta los 20 m en la Depresion Central. Dentro de cuencas de la Cordillera de la
Costa, se han datado dos tobas, que estan dentro de los depositos aluviales desconectados de la
Depresion Central, que se correlacionan con las ignimbritas de la formacion Oxaya, dando una
edad de 25 y 21 Ma (Mortimer et al., 1974; Garcia et al., 2011). En la Precordillera, la
sobreyacen estratovolcanes andesiticos del Mioceno medio a tardio como los volcanes Marquez
(11-9 Ma), Sucuna (15-12 Ma) y Mamuta (14 Ma) (Garcia et al., 2011).

Formacion Latagualla (Oligoceno Superior-Mioceno Superior)

Segun Pinto et al. (2004) es el equivalente de la formacién Oxaya y de Altos de Pica (al norte y al
sur del area de estudio respectivamente), que se expone desde la Depresion Central hasta el borde
occidental de la Precordillera. Aflora en los valles de Camifia y Suca, y su localidad tipo se
encuentra en el valle de Suca, en discordancia angular y de erosién sobre la Formacién Cerro
Empexa, exponiendo una sucesion de al menos 1.000 m de potencia variable, compuesta por
depdsitos sedimentarios y volcano detriticos bien estratificados, con intercalaciones de
ignimbritas y manteo hacia el suroeste. Se ha dividido en cuatro miembros (Pinto et al., 2004)
que representan de este a oeste la cabecera cuerpo y pie de abanicos aluviales. Dentro de las
ignimbritas se encuentran: las ignimbritas Suca y Moquella en el Miembro 1 y Nama en el
Miembro 2. EI Miembro uno es equivalente a la Formacién Oxaya y a los Miembro 1 a 4 de la
Formacion Altos de Pica; y el Miembro 4 es correlacionable con el Miembro superior de la
Formacién el Diablo y con el Miembro 5 de la Formacion Altos de Pica. La edad de esta
formacion fue estimada entre los 25 y 8 Ma (Pinto et al., 2004).

Formacion El Diablo: (Mioceno temprano a medio):

Corresponde a la superficie de erosion actual de la Depresion Central, donde se encuentra
sobreyaciendo concordantemente a la Formacion Oxaya. Tiene una edad entre 13,7 y 11,9 Ma en
el area de Arica, y hasta 8,3 Ma cerca de Camifia (Garcia et al., 2011). Posee 250 m de potencia,
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aunque su espesor es bastante variable. Dentro de esta formacion se han definido dos miembros.
El Miembro inferior, de 300 m de espesor, aflora entre los valles Vitor y Camarones, al suroeste
de la Depresion Central, tiene componentes sedimentarios y el techo corresponde a una toba
retrabajada datada en 15,7 + 0,7 Ma (Garcia et al., 2005), que conforman un ambiente aluvio-
fluvial gradando a cuencas lacustrinas y de playa. Garcia (2002) estimé tasas de sedimentacion
entre 24 y 33 m/Ma para el Mioceno temprano a medio. EI miembro superior consiste en gravas
cuarciferas de origen volcanico y matriz arenosa, de color negro a gris cuyo espesor aumenta
desde Arica hacia el sur, llegando hasta los 300 m en los sectores de Moquella y Tarapaca (Pinto
et al., 2004; Mufioz & Toloza, 2007), el techo de esta unidad tiene clastos provenientes de la
erosion de los volcanes miocénicos cuya edad fue datada entre 11,9 y 18,8 Ma (Garcia et al.,
2004). El fin de la depositacion es anterior a 6 Ma (Kober et al., 2007), datado con nuclideos
cosmogénicos, en los depdsitos pertenecientes a extensos rios trenzados que sefialan ambiente de
abanicos fluvio-aluviales coalescentes, los cual indica un clima semiérido para esa época (Garcia
etal., 2011).

Lavas de Tana (Mioceno superior):
Afloran en el este de Camifia, se depositan concordantemente sobre la Formacién el Diablo, y

fueron datadas en una edad promedio de 8,2 +0,5 Ma (Mufioz y Sepulveda, 1992) y en 8,3 £ 0,5
Ma (Garcia et al., 2004). Las lavas de Tana estan concordantemente depositadas sobre la parte
superior de las gravas del Diablo, al Oeste de Camifia (19,4°S), rellenando un suave paleovalle

Depositos de Deslizamientos (Plioceno- Holoceno):

Dentro del area de estudio existen extensas zonas de deslizamientos ubicadas en las Quebrada
Camarones, Suca, Cuya, Camifia y Tiliviche. Asi como también en Arica y el sur de Per( se
encuentran los deslizamientos de Lluta y Caquilluco; y hacia el sur, en la Quebrada de Aroma y
Yalafiuzco. En trabajos anteriores (Pinto, 1999; Pinto et al., 2004 y Pinto et al., 2008) han sido
descritos los deslizamientos Latagualla y Mifiimifii, que se ubican en los valles de Suca y
Mifiimifie respectivamente.

Estos ultimos tienen escarpes principales de orientacion aproximada NS, ubicados cerca del
limite de la Precordillera con la Depresion Central, se disponen en orientacion NNW sobre el eje
de la Flexura de Moquella, lo que segtn Pinto et al. (2004) parece ser un fenémeno caracteristico
de este borde de los Andes. Pinto et al. (2004) concluyeron que estos deslizamientos se habrian
producido por la inestabilizacion provocada posteriormente a la flexura y que se encuentran
afectando unidades ignimbriticas del Mioceno Inferior a Mioceno Superior. Pinto (1999) en su
estudio de la evolucion cenozoica, detectd estructuras de presién en el frente de estos
deslizamientos.

Por otro lado los deslizamientos de laderas de las quebradas principales, de direccion E-W, se han
producido por la inestabilidad de los bloques de las unidades semiconsolidadas en las partes altas
de las laderas de alta pendiente, debido a la profunda incision de las quebradas (Pinto 1999).
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o fluviales, con ignimbritas intercaladas.

M3t (Mioceno Inferior-Medio): Ignimbritas de Nama
Secuencias piroclasticas daciticas a rioliticas
asociadas a calderas de colapso.

M3i  (Mioceno Inferior-Medio)
Complejos volcanicos parcialmente erosionados y
secuencias volcanicas.

Paleégeno

I:I OM3t (Oligoceno-Mioceno) : Formacion Oxaya -Latagualla
Secuencias piroclasticas daciticas a rioliticas asociadas
a calderas de colapso.

I:I OM1c (Oligoceno-Mioceno): Formacion Altos de Pica -Latagualla
Secuencias sedimentarias continentales paralicas o aluviales.

I:] EO1c (Eoceno-Oligoceno ): Formacién Azapa
Secuencias sedimentarias continentales aluviales y fluviales.

KTg (Cretdcico Supetior-Terciatio Inferior)
Granodioritas, dioritas y pérfidos graniticos.

|:] Ks1c (Cretdcico Superior): Formacion Cerro Empexa inferior
Secuencias sedimentarias continentales aluviales y lacustres.

[ ]
[ ]

Ks3i (Cretdcico Superior): Formacion Cerro Empexa superior
Secuencias volcanicas continentales.

Kia3 (Cretdcico Inferior alto): Formacién Suca
Secuencias y complejos volcénicos continentales.

Kilm (Cretdcico Inferior (Neocomiano))
Secuencias sedimentarias marinas litorales.

Jurésico

JK1c (Jurdsico Superior-Cretdcico Inferior): Formacion Atajana

JKg (Jurdsico-Cretdcico (150-100 Ma))
Granodioritas, dioritas, monzodioritas y granitos;
pérfidos daciticos y andesiticos.

Jim (Jyrdsico-Neocomiano) .
Secuencias sedimentarias marinas carbonatadas y clasticas.

Js1m (Jurdsico Medio-Superior): Formacion Chiza
Secuencias sedimentarias marinas litorales.

J3i  (Jurdsico): Formacion Cuya
Secuencias volcanicas continentales y marinas.

Jsg Jurdsico Medio-Superior (180-142 Ma)
Monzodioritas cuarciferas, dioritas y granodioritas de

Nl [NpeiN

biotita, piroxeno y hornblenda.

Paleozoico

]

0S1m (Ordovicico-Siltirico): Formacién Quebrada Aroma
Secuencias sedimentarias marinas.

Figura 4: Seccién del Mapa Geoldgico de Chile y leyenda, escala 1:1.000.000, SERNAGEOMIN 2003.

Secuencias sedimentarias continentales aluviales, fluviales y edlicas.
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- Ignimbrita Moquella.
I:I Ignimbrita Suca.
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Figura 5: Mapa Geoldgico del borde oriental de la Depresion Central en el borde del area de Moquella y
Mifiimifii. Para ubicacion ver Figura 6. Extraido de Pinto, 1999.
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- Rocas igneas metamorficas
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Figura 6: Mapa resumido. Extraido de Garcia et al. (2011). El recuadro sefiala la ubicacion del mapa de la
Figura 5

2.3.2 Estructuras

Existen dos sistemas de fallas inversas de vergencia opuesta, que han influido en el desarrollo
paleogeogréfico, la sedimentacion y el levantamiento del Altiplano, un esquema simplificado se
muestra en la Figura 7.

CO  ALTIPLANO
F CA CC DC PA CE sS

Figura 7: Perfil esquematico mostrando las principales unidades geomorfoldgicas del Norte de Chile. F: fosa,
CA: Cuenca de Arica, CC: Cordillera de la Costa, DC: Depresion Central, PA: Precordillera de Antearco,
CO: Cordillera Occidental, CE: Cordillera Oriental, SS: Sierras Subandinas. Extraido de Charrier et al.,
2005.

El sistema de vergencia oeste se desarrolla a lo largo de la Precordillera (Mortimer & Saric, 1975;
Naranjo & Paskoff, 1985; Mufioz & Sepulveda, 1992; Mufioz & Charrier, 1996; Charrier &
Mufioz, 1997; Garcia, 1996, 2002; Garcia et al., 1996, 2004; Parraguez, 1997; Riquelme, 1998;
Victor & Oncken, 1999; Pinto, 1999; Victor, 2000; Farias, 2003; Pinto et al., 20044, b; Victor et
al., 2004; Farias et al., 2005a), posee orientacion N-S a NNW-SSE, y se propaga hacia el oeste en
un alto angulo con vergencia en este mismo sentido. Se encuentra afectando el basamento
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Paleozoico y Mesozoico, pero solo se aprecia plegado en la cobertura Cenozoica (Charrier et al.,
2005) por flexuras de vergencia oeste. En la zona de Suca y Camifia, aparece la Flexura de
Moquella, mientras que en Camarones se encuentra la Flexura Humayani, que corresponde a su
prolongacion hacia el norte. Mas hacia el sur a los 19°30’S hay tres flexuras de propagacion hacia
el oeste, que aparecen de oeste a este: Calacala, Aroma y Soga (Farias, 2003; Farias et al., 2003)
con la Flexura de Aroma conectada a la Flexura de Moquella a través de una falla de rumbo
sinestral NW. El alzamiento a lo largo de la Flexura de Moquella fue estimado en 700m (Pinto et
al., 2004); mientras que en la zona de Aroma fue calculado en 2100 m (Farias, 2003; Farias et al.,
2005a). A los 20°30’S, al este de Iquique, aparecen otras estructuras relacionadas a este mismo
episodio, como la Flexura de Altos de Pica, y otros pliegues menores (Galli & Dingman, 1962;
Victor & Oncken, 1999; Victor, 2000; Victor et al., 2004).

De acuerdo a Pinto et al. (2004), la flexura de Moquella habria estado activa entre los ca. 21 y 16
Ma (y, probablemente, entre 25 y 8 Ma si se comprueba la edad de las ignimbritas méas antiguas
de la Formacion Latagualla y si la deformacion afecto a la Lava de Tana) al igual que las flexuras
Aroma, Soga (ca.26-8 Ma.). Mientras que la actividad en la Flexura Humayani ocurrio entre los
ca. 9y 0 Ma. (Garcia, 2001).

El sistema de vergencia este se desarrolla al este del primer sistema, y fue definido en la zona de
Chucal, en la Cordillera Occidental (Riquelme, 1998; Hérail & Riquelme, 1997; Riquelme &
Hérail, 1997; David et al., 2002; Charrier et al., 2005b).

Las caracteristicas descritas para la Precordillera de antearco pueden ser continuadas en la Region
de Iquique (Altos de Pica), donde diversos autores han propuesto un sistema de pull apart
ademas de las caracteristicas contraccionales de vergencia este (Victor, 2000; Victor & Oncken,
1999; y Victor et al., 2004).
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2.4 Sismotectonica

El margen convergente chileno se caracteriza por una alta tasa de sismicidad. Existen registros
historicos desde 1912, y a mediados del siglo XX se comenzo a registrar en sismometros. En este
capitulo se caracterizard la sismicidad actual del &rea de estudio, para posteriormente comparar la
influencia de los distintos tipos de sismicidad sobre los deslizamientos.

2.4.1 Sismicidad Histoérica

A lo largo del margen continental sudamericano ocurren dos grandes tipos de sismicidad: la
sismicidad intracontinental y la sismicidad de subduccién, estas se caracterizan del modo
indicado en la Figura 8.

La sismicidad intracontinental corresponde a la que involucra los eventos sismicos que ocurren
dentro de la placa continental sudamericana, tanto en la corteza como en el manto superior. Estos
eventos superficiales se producen por el esfuerzo intraplaca inducido por la subduccion en la
placa continental, lo que contribuye a la generacion de relieve; y se encuentran asociados a fallas
superficiales de cualquier tipo, un ejemplo en el norte es el sismo ocurrido en Aroma el 2001 (M,
=6,3).

La sismicidad de subduccion incluye a todos los eventos que ocurren dentro de la Placa de Nazca
0 en su contacto con la placa superior (o continental). EI margen de subduccion chileno se puede
subdividir en cuatro zonas sismogénicas:

a) Sismos Outer-rise, se producen por los esfuerzos extensivos debidos a la flexion de la placa
Nazca antes de la zona de contacto. Alcanzan magnitudes de hasta M,,=6, pero no provocan
efectos importantes en la placa Sudamericana.

Cordillera
Cordillera Occidental
dela Costa Depresion Central Precordillera

e

Outer-Rise '
Profundidad {?

Intermedia Mantélicos

¥ SISMOS DE SUBDUCCION ‘ g
W SISMOS INTRACONTINENTALES .y Profundos

Figura 8: Sismicidad en el margen chileno. Eventos de subduccion (estrellas amarillas) y eventos
intracontinentales (estrellas rojas). Se especifican las distintas categorias de cada tipo. Extraido de David
(2007).
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b) Sismos de interplaca y asociados a su contacto, se producen por la liberacion de energia a
partir de la zona de contacto de la convergencia entre la placa continental de Sudameérica y la
Placa de Nazca (contacto sismogénico) entre 10 y 60 km de profundidad aproximadamente
(Tichelaar & Ruff, 1991, Comte et al., 1994), Ejemplos de esto son los sismos de Antofagasta
de 1995 (M,,=8,1) y el de Tocopilla de 2007 (M, = 7,8).

c) Sismos de intraplaca de profundidad intermedia, se producen a profundidades entre 70 y 120
km por el fracturamiento tensional de la placa de Nazca, donde esta se quiebra por su propio
peso o por roce con el manto viscoso. Ejemplos: Punitaqui 1997 (M,, = 7,9), Calama 1950 (Ms
=8,0) y Tarapaca 2005 (M, = 7,9).

d) Sismos de subduccién profundos: ocurren dentro de la placa en subduccion, entre 300 y 700
km de profundidad. EI mecanismo que puede explicar sismos a tal profundidad esta aln en
discusidn, no tiene relacion con la reologia de la placa que subduce, sino con cambios de fase
mineraldgica.

En el estudio realizado por Farias et al. (2005), se muestra una breve resefia sobre la sismicidad
del norte de Chile y sur de Peru, que es lo descrito a continuacion.

Entre Arica y la Peninsula de Mejillones (18°30°S-23°S) los mayores temblores de interplaca
(M>8) ocurrieron en 1545, 1615, 1768, y 1877 con un periodo medio de recurrencia de 111 + 33
afios (Comte & Pardo, 1991). El 14 de Noviembre del 2007, ocurri6é uno (M,=7,8), en la region
costera a 40 km al sureste de la ciudad de Tocopilla. En el sur de Per( han sido un poco més
frecuentes, con ocurrencia en 1513, 1604, 1715, 1784, 1868 y el 23 de Junio del 2001 (M,=8,4,
interplaca a 33 Km de profundidad), cuya area de ruptura terminé a los 17°40°S (en Ilo) (Comte
et al., 2002).

En el continente de antearco, ultimamente, se han detectado cientos de eventos sismicos de
pequefia magnitud y profundidad cortical somera. David et al. (2002) mostraron la existencia de
una estructura de manteo al oeste en el antearco, que se extiende desde la zona de Wadati-Benioff
bajo la Depresién Central (a ~60 km de profundidad) hasta el tope de la corteza en el lado este de
la cordillera Occidental; basados en los mecanismos focales constrefiidos en este sector Farias et
al. (2005) interpretaron que la estructura correspondia a una falla inversa de vergencia este.

El 24 de Julio del 2001, cercano a la localidad de Aroma, ocurrié un sismo (M, = 6,3) cortical de
profundidad somera (~10 km de profundidad), ubicado bajo la zona de la Precordillera justo en la
curva de la Flexura Aroma; y tuvo un mecanismo focal indico un strike-slip que podria
corresponder a N-S dextral o a E-W sinestral (Farias et al., 2005). Este sismo tuvo una réplica el
14 de Enero del 2002 (Chusmiza, M,, = 5,9). El hecho de que no haya habido sismicidad cortical
en la region de Aroma hasta antes del sismo del 24 de Julio (Comte et al., 2003 a) sugiere una
relacion temporal y espacial entre la deformacion cortical en la Precordillera y la actividad
sismica de interplaca en la region de Arica (Martinod et al., 2002).

Basados en la ubicacion de las réplicas del sismo de Aroma, Farias et al. (2005) sugieren que este
sismo pudo haberse debido a la reactivacion de una falla antigua del basamento, localizada en el
substrato paleozoico del valle Aroma. Ademas destacan que esta misma falla parece haber
controlado la posicion y geometria de la flexura de Aroma (Oligoceno-Nedgeno). Y proponen
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que la dispersion de las réplicas en el segmento norte puede ser el resultado del ajuste de los
bloques corticales separados por la curvatura de la flexura. Que la tendencia de la falla de Soga
sea WNW-ESE inmediatamente al norte del &rea de ruptura, es interpretado por Farias et al.
(2005) como deformacion en el rumbo transferido por esta estructura, la cual es perpendicular a
la tendencia de las flexuras, provocando el cabalgamiento del bloque norte sobre el del sur.

2.4.2 Sismicidad Actual

Para caracterizar la sismicidad en la zona, se ubicaron todos los sismos cuyos hipocentros se
encuentran entre los (-73,483, -19,818 y -67,956, -18,667) a partir de la base de datos de la USGS
y del servicio sismologico nacional.

Los datos tomados de la USGS (U.S. Geological Survey) comprenden desde 1973 hasta Mayo del
presente afio (2012). Preferencialmente se utilizaron los datos del Servicio Sismologico Chileno a
partir del afio 2004 recolectados por red sismologica y telemétrica permanente RESISTE-ARICA
y por otras dos estaciones sismoldgicas temporales. En la Figura 9 se muestra la disposicion de
estos sismos en planta junto a las estructuras regionales.

Sismicidad intracontinental de profundidad somera:

Como se observa en la Figura 9, no existen datos actuales de sismicidad cortical asociados a la
Flexura de Moquella, y tampoco los hay de micro-sismicidad (M<3, comunicacion directa con
Diana Comte); en cambio, hacia el sur de esta se registra actividad sismica en la Flexura de
Aroma desde el afio 2001 (Aroma, My, = 6,3 y sus réplicas), que no es posible correlacionar
directamente con la de la Flexura Moguella. Considerando todos estos datos no es posible
establecer la actividad sismica de la Flexura de Moquella, ya que la ventana de tiempo de la
muestra (1973-2012) es muy pequefia para concluir si la Flexura de Moquella estd o no
sismicamente activa actualmente.

Sismos de subduccion de interplaca y asociados a su contacto:

En la Figura 9 se puede observar un serie de sismos de subduccion de magnitud mayor a 5,5,
ejemplos de grandes sismos cercanos a la zona de estudio son Antofagasta de 1995 (M,,=8,1) y el
de Tocopilla de 2007 (M, = 7,8).

Sismos de profundidad intermedia:

Es sabido que en esta zona existe sismicidad de este tipo como por ejemplo el evento de Tarapaca
del 2005 (M, = 7,9); ademas se observa sismicidad profunda hacia el este de la Flexura de
Mogquella (Figura 9) con una orientacion principal NNW.
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Figura 9: Ubicacion en planta de los epicentros de sismos extraidos de la USGS y SS chileno 1973-2012. Se sefiala el tipo de sismicidad por colores y magnitud
por tamafio. La sismicidad intracontinental fue separada en cortical y mantélica, y la interplaca en somera y profunda de acuerdo a lo mostrado en la Figura 8.
La zona de estudio se encuentra enmarcada en un recuadro.
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3. Estudios anteriores sobre los Megadeslizamientos

En el trabajo realizado por Pinto (1999), fueron descritos dos sectores afectados por mega-
deslizamientos que se encuentran en la zona oriental de las Quebradas Mifiimifii y Latagualla
(Figura 10). Estos ocurrieron con posterioridad a la incision de 8-9 Ma atrds, y se han
correlacionado con la actividad de la flexura de Moquella (Pinto et al., 2008).

b

-69,67

Figura 10: Modelo de elevacion digital para megadeslizamientos Latagualla (a) y Mifiimifii (b). Las fallas
inversas indican plegamiento (Pliegues de Guacaballa en b). Los sectores destacados con amarillo péalido
encierran avalanchas reactivadas en el pie de los megadeslizamientos. (b) Modificado de Pinto et al., 2008.
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3.1 Deslizamiento Mifimifi

Este deslizamiento se encuentra al este del pueblo de Mifimifii, afectando un &rea de 57 km?.
Posee 11 km de largo en la direccion de propagacion del movimiento, es decir desde la cicatriz
hasta el pie del deposito, y 55 km de ancho. A continuacion se expone el listado de
caracteristicas descritas por Pinto (1999) para este deslizamiento:

La superficie de deslizamiento se desarrollé en un nivel sedimentario (nivel sedimentario
B, Pinto, 1999) de la secuencia de piedemonte miocénica.

El escarpe principal dejo un desnivel de 350 m y en su frente se formé un I6bulo con un
escarpe menor a 200 m de alto.

Esta limitado al norte por un escarpe con derrubios y al sur por una zona de abundante
acumulacién de detritos, en el valle de la Quebrada Cuanalla, los cuales estan asociados a
las partes laterales de los bloques deslizados.

Existen varias formas de plegamiento, con derrubios asociados, zonas de estancamiento
de sedimentos, fallas normales e inversas de pequefia escala (0,1-1 km de largo) con las
gue se acomodan los bloques deslizados hacia el oeste, ademas detecta zonas de brechas
principalmente en los bordes laterales y estratos verticales en el frente del deslizamiento.
Define la direccion de propagacién de movimiento como S74°W, basandose en la forma
de pequefios pliegues superficiales que se generaron por el desplazamiento de los bloques
deslizados de menor tamario.

3.2 Deslizamiento Latagualla

Este deslizamiento se encuentra al sureste de Mifiimifii, entre la Quebrada Latagualla y la
Quebrada Suca. Afecta un 4rea de aproximadamente 36 km?, y un volumen de aproximadamente
5,4 km® (Pinto et al., 2008). Se extiende desde la Pampa Nama hacia el oeste, con un ancho
cercano a 9 km en direccion NNW y un largo de 4 km en la direccion del movimiento, hacia el
WSW (Pinto, 1999). De acuerdo a Pinto (1999) algunas caracteristicas de este deslizamiento son:

Se desarrollaron en el mismo nivel sedimentario que el deslizamiento Mifiimifii.

Este deslizamiento se produjo en tres bloques principales de gran tamafo, los cuales tuvieron
direcciones de deslizamiento diferentes. El del norte, de mayor tamafio, tuvo direccion de
propagacion WSW, mientras que los dos del sur, en direccion SW.

Se generd un valle debido a la traslacion de los bloques, que se encuentra limitado por dos
escarpes paralelos de geometria aserrada, con desniveles de 70 m en el escarpe occidental y
300 m en el escarpe oriental (la cicatriz del deslizamiento).

Describe un pliegue de presidn generado en el frente de deformacion del blogue de mayor
tamario (el del norte). Este se limita por dos fallas inversas de vergencia opuesta, que alzan un
bloque de 1600*700 m? (en planta), y 300 m de alto.

Bloque alzado: Este bloque se constituye por una parte de la Unidad B, incluyendo la
Ignimbrita Tarapaca (vitréfiro de Nama) y la Ignimbrita Nama como ultimo nivel. Se
desarroll6 en el pie del deslizamiento, dejando un escarpe de 200 m de altura con respecto
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al techo de la cabeza del deslizamiento y se asemeja a un pop up y en su cima se distingue
una laguna seca entrampada.

= Pliegue de Guacaballa: se encuentra entre las quebradas Latagualla y Guacaballa, dentro
del bloque alzado. El eje es subhorizontal, de orientaciéon N14°W y vergencia al WSW. La
Ignimbrita de Tarapaca (nivel guia) es horizontal frente y tras la zona del blogque y pliegue
de presion.

e Los estratos que se encuentran bajo la base del deslizamiento no estan deformados, la ruptura
es relativamente plana (varia entre 5° y 10°) y se habria formado en la unidad B de la
secuencia de piedemonte miocénica; la cual se encuentra infrayaciendo a la Ignimbrita de
Tarapacd, y el blogue sobre esta secuencia se compone principalmente por la Ignimbrita de
Nama.

e Describi0 tres zonas de acumulacién de sedimentos asociados: (a) en el valle generado al este
de la cabeza del escarpe; (b) justo al norte del gran escarpe donde se produjo la ruptura de la
Ignimbrita de Tarapacd; y (c) frente al blogue alzado, al pie del deslizamiento.

En el estudio realizado por Pinto et al. (2008) fue encontrada una capa arcillosa (Figura 11 b),
pobremente litificada, a lo largo del contacto entre la Ignimbrita de Tarapaca y un estrato clastico
de la Formacion Latagualla; la cual posiblemente se form6 por alteracién durante el
emplazamiento de la ignimbrita sobre las capas sedimentarias. En aquel estudio proponen que
esta corresponde a la superficie de cizalle del deslizamiento, debido al estrés diferencial en
comparacion con la ignimbrita y el estrato sedimentario.

Pinto et al. (2008) distinguieron tres etapas (Figura 11 a) en el emplazamiento del Deslizamiento
Latagualla, que corresponden a las siguientes:

Etapa 1: Transferencia al oeste del bloque nimero 1, su desplazamiento fue estimado por estos
autores en 2,3 km.

Etapa 2: deformacién por compresion del frente del deslizamiento y aumento de la tensién en el
bloque 2, mediante un pop-up entre dos fallas de vergencia opuesta, acompafado por
plegamiento. Ademas se formaron fallas inversas en el sur-este de Mifiimifii, todas estructuras de
deformacion del frente del deslizamiento. Esta etapa es casi sincronica con la primera.

Etapa 3: emplazamiento del bloque nimero 3, caracterizado por una estructura interna cadtica,
preservada al pie del escarpe del deslizamiento principal. Ellos interpretaron este evento como un
reajuste gravitacional del escarpe posterior al movimiento del primer blogue.

La edad del deslizamiento no ha sido determinada, pero es anterior a la incision de los valles
actuales (8-9 Ma atras). Durante ese periodo la erosion de las quebradas era mucho mas somera,
por lo que la tabla de aguas permanecia mucho mas alta que actualmente (Pinto, 1999).

Los deslizamientos Latagualla y Mifiimifii se produjeron en el lado oeste de la Flexura de
Moquella, la cual marca el limite entre la Precordillera y la Depresion Central, y que resulta de la
actividad de una falla ciega.
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Figura 11: Desarrollo del megadeslizamiento Latagualla. (a) Etapas de evolucion del Megadeslizamiento
Latagualla en tres bloques, propuestas por Pinto (1999). (b) Capa arcillosa intermedia (marcada en negro en
a) encontrada en el depoésito de Latagualla, entre la Ignimbrita de Tarapaca sobreyaciente y una arenisca
infrayaciente, pertenecientes al Miembro 2 de la Fm. Latagualla. Ambas extraidas de Pinto et al., 2008.

De acuerdo a los analisis de estabilidad realizados por Pinto et al., 2007 y 2008 (Tabla 1), la
aceleracion provista por un sismo fue necesaria para gatillar el deslizamiento; esta afirmacion se
fundamenta en la estimacion de las condiciones de los materiales que componen el deslizamiento
con anterioridad al desplazamiento y a la posicién que probablemente tenia la tabla de aguas.

Dadas las condiciones locales de 8-9 Ma atras (morfologia, pendientes y nivel fredtico somero),
un sismo de gran magnitud con probable origen en una falla ciega, cuya expresion superficial esta
cercana a la Flexura Moquella, pudo haber provisto las fuerzas de desestabilizacion necesarias
para gatillar estos deslizamientos. Actualmente no se darian las condiciones necesarias para tales
mega-deslizamientos ya que el nivel freatico se encuentra bajo la superficie de ruptura de el
deslizamiento Latagualla, y ademas las pendientes se encuentran mas estables por lo que las
aceleraciones horizontales necesarias para desencadenar el movimiento son muy altas; sin
embargo se podria desestabilizar el talud de las quebradas mediante pequefios sismos (Pinto et
al., 2008).

Segun los resultados obtenidos por Pinto et al. (2007), en cuyo andlisis de estabilidad utilizaron
los parametros de la Tabla 1, un terremoto con una aceleracion de 0,8 g podria provocar un gran
deslizamiento como el de Latagualla. Por otro lado, Pinto et al. (2008) en analisis geotécnicos de
la arcilla (superficie de ruptura del deslizamiento Latagualla) y analisis de estabilidad de taludes
encontraron que el macizo rocoso pudo haber fallado durante un fuerte sismo con aceleraciones
peak un poco mayores a 1 g. Estos niveles de aceleraciones se han encontrado cerca del epicentro
en los ultimos sismos superficiales en Chile. Por lo tanto, un antiguo terremoto fuerte en la
flexura, dadas las favorables condiciones geomorfoldgicas, puede haber inducido al mega
deslizamiento (Pinto et al., 2008).
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Tabla 1: Parametros utilizados por Pinto et al. (2007) para realizar el analisis de estabilidad del deslizamiento
de Latagualla. Traducida de Pinto et al. (2007).

Caso 1 Caso 2 Caso 3 Unidades
Altura del terreno, H 100,00 100,00 100,00 m
Densidad, y 18,00 18,00 18,00 KN/m>
Cohesion, ¢ 88,80 88,80 88,80 KN/M2
Componente horizontal de la aceleracidn hacia arriba, k, 0,75 0,56 1,15 m/s
Componente vertical de la aceleracién hacia abajo, k, 0,38 0,28 0,58 m/s
Inclinacién de los terrenos, a 0,38 0,28 0,58 m/s
Angulo de friccidn interna, ¢ 5,00 5,00 5,00 grados
Factor de seguridad sin aceleracién sismica 40,00 40,00 40,00 grados
Factor de seguridad sin aceleracidn sismica 10,16 10,16 10,16
Factor de seguridad sin componente vertical de la aceleracién 1,00 1,32 0,65
Factor de seguridad sin componente vertical de la aceleracidn hacia arriba 0,65 1,00 0,27
Factor de seguridad sin componente vertical de la aceleracién hacia abajo 1,32 1,62 1,00

El mecanismo gatillador del paleo-deslizamiento de Latagualla, también fue estudiado por
Darrozes et al. (2007) mediante el constrefiimiento de las caracteristicas del macizo, valor de la
pendiente, cambios climaticos, y actividad de la paleo-sismicidad. La cohesién de la arcilla que
corresponde a la superficie del deslizamiento, varia desde 90 kPa a 30 kPa bajo condiciones no
saturadas a saturadas (Pinto et al., 2007). El &ngulo de friccion es muy estable y cercano a 40° y
el peso unitario del macizo rocoso varia de 20 kN/m® para rocas fuertemente meteorizadas a 25
kN/m® para roca no meteorizada (Darrozes et al., 2007). Calcularon la intensidad de Arias y
magnitud de momento para el Deslizamiento de Latagualla usando el modelo de Ingles et al.
(2006) (Figura 12), y definieron las caracteristicas de los materiales para los calculos del factor
de seguridad asismico. El factor de seguridad estatico que resulté de su estudio, mostré que los
pardmetros que suelen gatillar deslizamientos como la carga, la meteorizacion de la pendiente y
la presion de aguas subterraneas no son suficientes para haber iniciado el deslizamiento.

El factor de seguridad que obtuvieron predijo estabilidad de la pendiente, incluso bajo las
condiciones mas severas, por lo que incorporaron la condicién de sismicidad como necesaria.
Dadas las caracteristicas del deslizamiento de Latagualla (gran volumen, bajo angulo, superficie
del deslizamiento profunda, y materiales de resistencia relativamente alta) deberia haber ocurrido
un sismo muy fuerte y de larga duracion, tal que las vibraciones provocadas por este fueran
capaces de gatillar el deslizamiento (de alta magnitud e intensidad de Arias, Darrozes et al.,
2007). Finalmente estos autores utilizando un desplazamiento critico de 10 cm, obtuvieron una
intensidad de Arias de 16,84 m/s y magnitud de momento Mw= 6,98 a 15 km del deslizamiento,
Mw= 8,26 a 50 km del deslizamiento, y Mw= 9,2 a 120 km del deslizamiento.

De acuerdo a Darrozes et al. (2007) existen dos escenarios posibles: un sismo cortical somero de
Mw~7 (a una distancia cercana a 15 km del deslizamiento) o un sismo de subduccion de
interplaca muy fuerte Mw mayor a 9 (a una distancia cercana a 110 km). Cabe notar que
alrededor de este deslizamiento se encuentran muchos otros de caracteristicas similares afectando
los mismos niveles litoldgicos (ignimbrita de Tarapacd), ademas de encontrarse en el limbo
frontal de la Flexura de Moquella y que la pendiente en cual se desarrollan es inferior a 10°. En
ambos casos es necesaria la presencia de nivel freatico somero, estos autores proponen que la
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vecindad a los rios que se encontraban en esa época habria dado las condiciones necesarias. Estos
rios corresponden a los dos rios limitantes que formaban un canal cercano al plano de ruptura, por
lo que habrian podido aumentar drasticamente la tabla de aguas, permitiendo que se iniciase el
deslizamiento; ademéas Darrozes et al. (2002) los atribuyen como los causantes de la separacion
previa del deslizamiento en tres bloques.
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7 Intensidad de Arias resultante:32.49 m/s
Modelo de Ingles-parametros: k1 =1y
Intensidad de Arias resultante:16.84 nv/s
6 Parametros comunes: m: 0,5; a=7°% y=20 kN/m?; yc= 10 kN/m? ;
Dk=10 c¢m; =35, C=50 kPa; FS=4.3
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Figura 12: Variacion de la Magnitud de momento Mw versus distancia a la fuente sismica determinada: el
desplazamiento critico DN fue considerado en 10 cm. Para Ingles et al. (2006) (linea azul) utilizaron un radio
de aceleracion sismica vertical a horizontal kl=1y la Intensidad de Arias resultd 16.84 m/s. Para el modelo de
Newmark (1965) (linea punteada) usaron k1 = - tan (o) y la Intensidad de Arias resulté en 32.49 m/s. Tomado
de Darrozes et al., 2007.
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4. Metodologia de analisis

4.1 Marco Teorico

Las Remociones en masa pueden ocurrir tanto en suelo, como en roca. En este estudio se
analizaran las remociones de gran magnitud (~10° m*) que hayan ocurrido en roca, dentro de las
cuales fueron consideradas: avalanchas de roca, deslizamientos rotacionales (slumps),
deslizamientos traslacionales (deslizamientos de roca en bloque) y deslizamientos compuestos.

4.1.1 Tipos de remociones en masa
4.1.1.1 Deslizamientos rotacionales (Slump)

Es un tipo de deslizamiento en el cual la masa se mueve a lo largo de una superficie de falla
curva y concava. Los movimientos en masa rotacionales muestran una morfologia distintiva,
caracterizada por un escarpe principal pronunciado y una contrapendiente de la superficie de la
cabeza del deslizamiento hacia el escarpe principal. La deformacién interna de la masa
desplazada es usualmente muy poca. Debido a que el mecanismo rotacional es auto-estabilizante,
y este ocurre en rocas poco competentes, la tasa de movimiento es con frecuencia baja, excepto
en presencia de materiales altamente fragiles como las arcillas sensitivas. Los deslizamientos
rotacionales pueden ocurrir lenta a rdpidamente, con velocidades menores a 1 m/s.

4.1.1.2 Deslizamientos traslacionales:

Es un tipo de deslizamiento en el cual la masa se mueve a lo largo de una superficie de falla plana
u ondulada. En general, estos movimientos suelen ser mas superficiales que los rotacionales y el
desplazamiento ocurre con frecuencia a lo largo de discontinuidades como fallas, diaclasas,
planos de estratificacién o planos de contacto entre la roca y el suelo residual o transportado que
yace sobre ella (Cruden & Varnes, 1996). En un macizo rocoso, este mecanismo de falla ocurre
cuando una discontinuidad geoldgica tiene una direccion aproximadamente paralela a la de la
cara del talud y buza hacia esta con un angulo mayor que el angulo de friccion (Hoek & Bray,
1981). En los casos en que la traslacién se realiza a través de un solo plano se denomina
deslizamiento planar (Hoek & Bray, 1981). La velocidad de los movimientos traslacionales
puede variar desde rapida a extremadamente rapida.

27



4.1.1.3 Deslizamientos compuestos:

Algunos deslizamientos tienen superficies de falla que no son ni rotacionales ni planares, fueron
denominados por Hutchinson (1988) como deslizamientos compuestos. La superficie de ruptura
se desarrolla a lo largo de planos de plegamiento, o por la interseccion de varias discontinuidades
planares o por la combinacion de superficies de ruptura y de planos de debilidad de la roca. El
movimiento a lo largo de superficies de deslizamiento compuestas no es cinematicamente posible
sin que ocurra cizalla interna significativa en el cuerpo del deslizamiento (Hutchinson, 1988). Los
deslizamientos compuestos usualmente presentan un control estructural resultando en superficies
de ruptura irregulares de complejidad variable. El tipo mas comin de deslizamiento compuesto
incluye movimiento rotacional a lo largo de un escarpe principal seguido de un desplazamiento a
lo largo de una superficie de debilidad casi horizontal, usualmente paralela a la estratificacion en
rocas sedimentarias. Usualmente los deslizamientos compuestos se caracterizan por pequefios
escarpes y la formacion de estructuras de “graben” o fosa, lo cual los diferencia
morfolégicamente de los deslizamientos rotacionales.

En consecuencia, las propiedades mecénicas del cuerpo del deslizamiento juegan un papel
importante en los deslizamientos compuestos, en contraste con los deslizamientos rotacionales o
traslacionales, que no requieren deformacion interna y en los cuales la resistencia al
deslizamiento radica en las propiedades de la superficie de ruptura.

4.1.1.4 Avalancha de rocas:

Las avalanchas de rocas son flujos de gran longitud extremadamente rapidos, de roca fracturada,
que resultan de deslizamientos de roca de magnitud considerable (Hungr et al., 2001). Pueden ser
extremadamente mdviles y su movilidad parece crecer con el volumen. Sus depdsitos estan
usualmente cubiertos por bloques grandes, aun cuando se puede encontrar bajo la superficie del
depdsito material fino derivado parcialmente de roca fragmentada e incorporada en la trayectoria.
Algunos depositos de avalanchas pueden alcanzar volimenes del orden de kilémetros cubicos y
pueden desplazarse a grandes distancias; con frecuencia son confundidos con depdsitos
morrénicos. Las avalanchas de rocas pueden ser muy peligrosas, pero afortunadamente no son
muy frecuentes incluso en zonas de alta montafia. Algunas avalanchas de roca represan rios y
pueden crear una amenaza secundaria asociada al rompimiento o colmatacion de la presa. Las
velocidades pico alcanzadas por las avalancha de rocas son del orden de 100 m/s, y las
velocidades medias pueden estar en el rango de 30-40 m/s.
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4.1.2 Caracteristicas de los deslizamientos y geometria

La nomenclatura especifica para las caracteristicas de los deslizamientos, asi como también para
las dimensiones y geometria de estos fue especificada por la Comision de Deslizamientos de la
IAEG (International Association for Engineering Geology and the Environment) (1990),
mediante el diagrama idealizado de un deslizamiento mostrado en la Figura 13.

En esta, las distintas partes de los deslizamientos se sefialan por ndmeros, cuya definicion se
muestra en la Tabla 2, y la nomenclatura original proviene de Varnes (1978). El volumen
alcanzado en la zona de acumulacion (15) puede ser mayor que el de la zona de pérdida (14), ya
que el material suele dilatarse durante el deslizamiento.

19

98 7 6 4 321

A
//r"g\

>

B A
) L ._ v
/,///xf’;/ // "

— 12—k

1
Figura 13: Caracteristicas de los Deslizamientos en un dibujo esquematico (Comisién acerca de
Deslizamientos, 1990. Extraido de Cruden y Varnes, 1996). Porcién superior: esquema de la planta de un
deslizamiento tipico, en el cual la elipse mas pequefia indica la traza de la superficie de ruptura de la
superficie de tierra original. Porcién inferior: la zona sombreada indica la superficie inalterada, la zona
jaspeada indica el material desplazado, y la linea punteada indica la superficie original. Los nimeros se
refieren a las caracteristicas definidas en la Tabla 2.
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Tabla 2: Definicién de las caracteristicas de los deslizamientos mostradas en la Figura 13, extraido de Cruden

y Varnes (1996).

NUMERO NOMBRE DEFINICION

1 Corona Material practicamente no desplazado, adyacente a las partes mas altas del escarpe
principal.
Superficie inclinada o suelo no alterado en el borde superior de la remocién en

2 Escarpe principal masa causado por el movimiento del material desplazado (13, area jaspeada) lejos

del suelo no alterado; es la parte visible de la superficie de ruptura (10).

Punto mas alto de contacto entre el material desplazado (13) y el escarpe principal

3 To
P 2.
Partes superiores de la remocién en masa a lo largo del contacto entre el material
4 Cabeza L
desplazado (13) y el escarpe principal (2).
Superficie inclinada del material desplazado de la remocion, producido por
5 Escarpe menor - - . n
movimientos diferenciales dentro del material desplazado.
. Parte del material desplazado de la remocion que sobreyace a la superficie de
6 Cuerpo principal ruptura entre el escarpe principal (2) y el pie de la superficie de ruptura (11).
7 Pi Porcion de la remocion que se ha movido méas alla del pie de la superficie de
ie . o
ruptura (11) y sobreyace a la superficie de suelo original (20).
8 Punta (Tip) Punto en el toe (9) més distante del top (3) de la remocion.
9 Frente (Toe) Margen inferior usualmente curvado del material desplazado de una remocion, es
el més lejano al escarpe principal.
Superficie que forma (o ha formado) un limite inferior de material desplazado (13)
10 Superficie de Ruptura bajo la superficie del suelo original (20); una idealizacion mecénica de la
superficie de ruptura es llamada superficie de deslizamiento.
11 Pie de la superficie de Interseccion (usualmente enterrada) entre las partes inferiores de la superficie de
ruptura ruptura (10) de una remocion y la superficie de suelo original (20)
12 Superficie de separacion Parte c_ig la superficie de suelo original (20) ahora sobreyacida por el pie (7) de la
remocion.
Material desplazado de su posicion original en la ladera por el movimiento de la
13 Material desplazado remocion; forma la masa removida (17) y la acumulacion (18); es la zona jaspeada
en la Figura 13.
14 Zona de pérdida Area d_e .Ia remocion dentro de la cual el material desplazado (13) yace bajo la
superficie original del suelo (20).
L Area de la remocion dentro de la cual el material desplazado (13) se encuentra
15 Zona de acumulacion S
sobre la superficie original del suelo (20).
- Volumen limitado por el escarpe principal (2), la masa removida (17), y la
16 Pérdida L
superficie original del suelo (20).
17 Masa removida _\/olumen de materla_l Qesplazado ql_Je_sobreyace la superficie de ruptura (10), pero
infrayace a la superficie de suelo original (20).
18 Acumulacion Volumen de material desplazado (13) que yace sobre la superficie original del
suelo (20).
Material no desplazado adyacente a los lados de la superficie de ruptura; para
describir los flancos se prefiere usar las direcciones dadas por la brijula, pero si se
19 Flancos . N : R
describen como izquierdo y derecho se refieren a su ubicacion vista desde la
corona.
20 Superficie de tierra Superficie de la ladera que existia antes de que ocurriera la remocion.

original
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4.1.3 Dimensiones de los Deslizamientos

La Comision de Deslizamientos de la IAEG establecid las dimensiones que se encuentran
tipicamente en deslizamientos y que son de importancia para realizar analisis morfométricos.
Para esto basandose en una figura de deslizamiento ideal, Figura 14, definieron ciertos
parametros, identificandolos con un numero, como se muestra en la Tabla 3.

_ /Jf’g‘:——-—?
e
/
/
B

Figura 14: Dimensiones de los deslizamientos en dibujo esquematico (Comision acerca de Deslizamientos,
1990. Extraido de Cruden y Varnes, 1996). Porcion superior: esquema de la planta de un deslizamiento ideal,
en el cual la curva punteada indica la traza de la superficie de ruptura de la superficie de tierra original.
Porcién inferior: la zona sombreada indica la superficie inalterada, la zona jaspeada indica el material
desplazado, y la linea punteada indica la superficie original. Las dimensiones son indicadas con nimeros y su
significado se especifica en la Tabla 3.

Para deslizamientos rotacionales, la superficie de ruptura se puede indicar como una mitad de
elipsoide con semiejes Dy, W,/2 y L/2, descritos en la Tabla 3. Por lo que el volumen de material
desplazado en el deslizamiento se puede calcular con:

4 1
Volumenehpsmde: ETE a b c= g T Dr Wr Lr

El movimiento usualmente aumenta el volumen del material desplazado, ya que este se dilata, por
lo que el volumen posterior al deslizamiento puede ser estimado por:

1
Volumenposterior: g T Dd Wd Ld.

31



Tabla 3: Definiciones de las Dimensiones de los Deslizamientos mostradas en la Figura 14. Extraido de
Cruden y Varnes (1996).

NUMERO | NOMBRE DEFINICION
1 Ancho de masa desplazada, W, E/Iaxmo ancho de masa desplazada perpendicular al largo,
d.

Méaximo ancho entre los flancos del deslizamiento

2 Ancho de la superficie de ruptura, W, perpendicular al largo, L.

3 Largo de la masa desplazada, L4 Minima distancia desde el tip al top.

Minima distancia desde el pie de la superficie de ruptura

4 Largo de la superficie de ruptura, L, hasta la corona

Maxima profundidad del material desplazado perpendicular

5 Profundidad de la masa desplazada, Dy al plano conteniendo W, y L
d d-

Maxima profundidad de la superficie de ruptura bajo la
6 Profundidad de la superficie de ruptura, D, superficie de tierra original medida perpendicular al plano
conteniendo W, y L.

Minima distancia desde el tip desde el deslizamiento hasta

7 Largo total, L la corona
Distancia desde la corona hasta el tip del deslizamiento a
8 Largo de la linea del centro de la elipse, L, través de puntos en la superficie de tierra original

equidistantes desde los mérgenes laterales de la superficie
de ruptura y el material desplazado.

Nicoletti y Sorriso-Valvo (1991) propusieron que una estimacion del “overall runout” (alcance
total) de un deslizamiento puede ser determinada midiendo el largo de una linea construida a lo
largo de la superficie de tierra original, de modo que sea equidistante a las fronteras laterales del
material desplazado. Sin embargo, tales medidas pueden no tener importancia fisica inmediata y
son mas dificiles e imprecisas que la medida de L. El largo del deslizamiento medido a través de
esta linea central es llamado “largo de la linea central”, L. Notar que Ly aumentara con el
numero de puntos tomados en la linea central, y la razon Lq/L aumentara con la curvatura de la
linea central en planta y seccion.

La altura H se puede calcular si se conoce la altitud de la corona y el tip del deslizamiento.
Mediante los valores L y H se puede estimar el angulo de viaje o, como se muestra en la Figura
15. Si se cuenta con los instrumentos en terreno, o puede ser medido con un clinémetro, y H con
un altimetro. Hutchinson (1988) compild informacién desde muchos flujos de detritos diferentes
para ilustrar como la movilidad de los flujos de detritos parece estar relacionada al angulo de
viaje, y al volumen y litologia del material desplazado (Figura 16).

Figura 15: Angulo de viaje a de un deslizamiento.
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Figura 16: Movilidad de distintos tipos de remociones en masa. El gréafico realizado por Hutchinson 1988
muestra la relacion del angulo de viaje y el volumen de los detritos. Extraido de Cruden y Varnes (1996).

4.1.4 Actividad de los Deslizamientos

Los términos relacionados a la edad de un deslizamiento y el estado de la actividad, fueron
definidos por Varnes (1978). Las definiciones relacionadas con la secuencia o repeticion del
movimiento, fueron reagrupados por Cruden y Varnes (1996) bajo las siguientes definiciones:

1. Estado de la actividad: se refiere al ritmo (movimiento) de los deslizamientos, distintos
autores han detectado al menos 9 estados. En este caso se preferira utilizar la clasificacion
propuesta por Antinao y Gosse (2009).

Activos:

-ocurrido dentro de los ultimos 500 afios: poseen escarpes bien formados; riachuelos laterales, la
superficie del deposito tiene caras de rocas frescas, y morfologia tipo hummock, presentan mas
rugosidad que en los alrededores; y las redes de drenaje locales han cambiado.

-joven: escarpes relativamente bien formados, los riachuelos laterales estdn alimentados por
pequerios tributarios desde el cuerpo, morfologia tipo hummock; represamiento del rio.

Inactivos:

-maduros: escarpes suavizados; superficie de topografia ondulada, con depresiones rellenadas de
sedimentos, red interna de drenaje muy desordenada; sigue presente el lago por represamiento,
pero ha sufrido eventos de desbordamiento.

-viejo: escarpes seccionados con sus margenes laterales imprecisos; no hay riachuelos laterales;
la superficie tiene topografia ondulante, pero de rugosidad similar al resto del paisaje, ausencia
del lago y presencia de sedimentos lacustres.

-fésil: margenes laterales del escarpe redondeados, pocos indicadores del deslizamiento original;
falta evidencia de depdsitos lacustres o de rebalse corriente abajo.
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2. Distribucién de la actividad: describe hacia donde se mueven los deslizamientos.

De avance: si la superficie de ruptura se extiende en la direccién del movimiento.

De retroceso: si la superficie de ruptura crece hacia la direccién opuesta al movimiento del
material desplazado.

De ampliacion o ensanchamiento: si va creciendo hacia los lados.

Progresivo: si la superficie de ruptura se va ampliando en dos o mas direcciones (Varnes 1978).
Pudiendo ser progresivos o retrogresivos.

Disminuyente: va disminuyendo el volumen del material desplazado.

Confinada: existe el escarpe del deslizamiento, pero no se observa la superficie de ruptura hasta
el pie de la masa desplazada.

3. Estilo de la actividad: manera en la cual los diferentes movimientos contribuyen a deslizar.

Complejo: ocurren varios tipos de movimientos en secuencia.

Compuesto: distintos tipos de movimientos en distintas areas de la masa desplazada, algunas
veces simultaneamente.

Multiples: muestran movimientos repetidos del mismo tipo, a menudo seguidos de la ampliacion
de la superficie de ruptura.

Sucesivos: similares a los mdltiples, pero los distintos deslizamientos no comparten material
desplazado.

Solo o Unico: un s6lo movimiento de material desplazado, a menudo un blogque no quebrado.

4.2 Procedimiento

4.2.1 Anélisis de perfiles longitudinales y calculo de volumenes.

Para el reconocimiento de los deslizamientos se utilizaron en primera instancia las herramientas
de Google Earth, posteriormente mediante fotointerpretacion y analisis de imagenes satelitales
(Landsat 7, disponible en:https://zulu.ssc.nasa.gov/mrsid/) en ArcGIS, con apoyo de las
herramientas de Slope, fueron calculados los distintos parametros morfométricos mencionados en
la Seccion 4.1.2.

En cada deslizamiento detectado se analizaron perfiles basados en el DEM, extraidos utilizando
las herramientas de analisis 3D del programa ArcGIS, y las herramientas de medicion del
programa Slide.

Se estimaron las distancias necesarias para clasificar y caracterizar morfométricamente las
remociones en masa de acuerdo a lo descrito en la seccion “Marco Teorico”, es decir, los
parametros se han estimado suponiendo que la morfologia de cada depdsito es similar a una
mitad de elipsoide, en los casos en que esto fuera prudente segun la morfologia de cada
deslizamiento.

Primero se elige el eje principal del elipsoide, por donde se trazara el perfil longitudinal al
deslizamiento, como se muestra en la Figura 17, obteniendo informacion de altura y distancia en
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la traza del perfil (Tabla 4). Estos datos son posteriormente utilizados para graficar en Slide y
obtener medidas precisas.

Tabla 4: Datos de altura y distancia longitudinal
en metros extraidos del DEM, utilizando las
herramientas de analisis 3D de ArcGIS.

d[m] h [m] d[m] h [m]

0 3122 1611 2665

90 3151 1701 2677

179 3177 1790 2695

269 3189 1880 2707

358 3173 1969 2707

448 3139 2059 2697

537 3102 2148 2683

627 3043 2238 2663

716 2977 2328 2647

806 2919 2417 2639

895 2869 2507 2633

985 2834 2596 2624

1074 2801 2686 2618

Figura 17: Ejemplo de calculo para deposito ideal. iégg g;gg %gg gggg

Se utiliza como ejemplo el deslizamiento Ca4N de 1343 2705 2954 2495
Camifia, mostrando de color verde la traza de

perfil realizada en ArcGIS, cuyos valores son 1432 2682 3044 2486

guardados en una tabla Excel. La linea naranja 1522 2665 3133 2498

punteada indica el ancho del elipsoide Wd.

El parametro Wy se puede extraer directamente desde ArcGIS, utilizando la herramienta de
medicion; el resto de los pardmetros (L, H, Lg y Dg) se puede conocer al graficar el perfil en el
programa Slide, el que ademas entrega los angulos de las trazas que se dibujan, permitiendo
conocer directamente el angulo de viaje, calculado en la traza L (ver Figura 18).
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Figura 18: Perfil longitudinal entregado por el programa Slide. Utilizando la herramienta Measure de Slide
Interpret se pueden conocer los parametros L, H, Ldy Dd.
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En los depdsitos cuya morfologia no es comparable a una mitad de elipsoide, la estimacion del
volumen se hizo de manera diferente. Se considerd el &rea del poligono mapeado, calculada con
la herramienta Calculate areas encontrada en Spatial Statistics Tools (Utilities) de ArcGIS, y la
potencia del depdsito se estimd mediante un promedio de al menos tres valores de espesores
obtenidos en Slide extraidos de un perfil tomado en la zona mas representativa. En la Figura 19 se
muestra un ejemplo, indicando en naranjo la traza del perfil para anélisis en Slide, y el area
calculada en celeste.

Figura 19: Ejemplo de depdsito no ideal. Depdsito de deslizamiento M15S (seccion 5.1.2), cuyo volumen no es
comparable a un elipsoide. Se calcula el area con la herramienta Calculate areas de ArcGIS. La traza naranja
muestra por donde se calcula el perfil.
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Figura 20: Perfil graficado en Slide; para calcular la potencia del deposito, se toman varios espesores que
posteriormente se promedian.
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4.2.2 Definicién de zonas

Para facilitar las descripciones y la caracterizacion morfométrica, el analisis se hara por separado
en cuatro zonas distintas (Indicadas en la Figura 21) en las que se concentran las remociones en
masa.

Las zonas fueron numeradas de norte a sur por 1, 2, 3 y 4. Correspondientes a: (1) Quebrada
Camarones; (2) Quebrada Chiza y sus tributarios Mifiimifii y Suca; (3) Camifia y Retamilla; y (4)
Tiliviche. Los respectivos mapas se encuentran en mayor tamafio en el Anexo A.

En cada una de las quebradas se encuentra una gran cantidad de deslizamientos de volumen
mayor a 10° km®, por lo que son Illamados megadeslizamientos. El nombre de cada uno fue
asignado tomando la inicial, o en su defecto la primera silaba, de la quebrada en la que se
encuentra, seguido por un nimero.

Figura 21: Area de estudio, mostrando las cuatro zonas en las que fue separada para su analisis. 1: Quebrada
Camarones; 2: afluentes de la Quebrada Chiza: Mifiimifii y Suca; 3: Camifia y Retamilla; 4: Tiliviche.
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La clasificacion de los deslizamientos se ha realizado de acuerdo a la Tabla 5, siguiendo la
clasificacion establecida por Keaton y Rhine (2002).

Se tuvieron consideraciones especificas con respecto al estado de la actividad, ya que las
descripciones morfolégicas mostradas en la Seccién 4.1.4, se condicen de mejor modo con un
clima templado, es decir con méas precipitaciones y capacidad erosiva que el desierto del norte de
Chile.

Tabla 5: Resumen de simbologia utilizada para las tablas de clasificacion de los deslizamientos. Modificado de
Keaton y Rhine (2002).

Estado de la actividad* Simbolo]| Distribucion [Simbolo] Estilo |Simbolo
Activo 500-hoy (Holoceno) A De avance A Complejo C
Activo joven (Holoceno tardio) J De retroceso R Compuesto| Ct
Inactivo maduro (Holoceno temprano) M Ensanchamiento E Mudltiples M
Inactivo viejo o relicto (Pleistoceno tardio) V/R Progresiva P Sucesivos S
Inactivo fosil 0 anciano (Pleistoceno temprano a medio) F Disminuyente D Unico U
*Basado en Antinao y Gosse (2008) Confinada C
Material | Simbolo Consolidacion Tipo de Rm ** Simbolo
Caidas y deslizamientos Avalanchas de roca ’
Roca R desarreglados
Slumps de roca 3
Suelo s Deslizamientos coherentes | Deslizamiento en bloque de roca 4
Deslizamientos compuestos de roca 1
*"*Basado en Keefer (1984)
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5. Analisis Geomorfoldgico

5.1 Inventario y andlisis morfométrico

Como se puede observar en el Anexo B, todos los deslizamientos mapeados (con excepcion de
T2N en la Quebrada de Tiliviche) tienen un volumen superior a un millon de metros cubicos, lo
que quiere decir que corresponden a mega-deslizamientos.

Los deslizamientos de mayor tamafio se encuentran en la zona 2, que incluye los
megadeslizamientos Mifiimifii y Latagualla; sin embargo también existen depositos comparables
(en orden de magnitud) en Camarones, y en los sectores mas occidentales de Mifiimifii y Suca.
En la Tabla 6 se muestran los resultados para area y volumen promedio obtenidos en cada
quebrada.

El material depositado por todos los deslizamientos mapeados dentro del &rea de estudio alcanza
una superficie cercana a 635,8 km?, y volumen de alrededor de 59 km®.

Los detalles para cada Quebrada en particular estan en la seccién de anexos; tanto el anélisis
morfométrico (Anexo B) como la clasificacion (Anexo C). Ademas se incluyeron observaciones
en los casos que fue necesario aportar informacion particular sobre esa remocion en masa.

Tabla 6: Resumen cuantitativo del total de los depésitos indicado por quebrada.

Quebrada Area[km?] | Volumen [10° m?%]
Camarones-Humayani 112.4 15378.9
Mifimifi- Cutijmaya-Ullumani 266.0 30437.6
Suca-Latagualla 208.6 10036.8
Camifia 36.4 2840.3
Tiliviche 12.4 428.3

La mayoria de los deslizamientos tienen sus escarpes en la parte mas alta de las laderas, y
superficies de rupturas amplias, de alto alcance y profundidad, por lo cual involucran depdsitos
de gran volumen. El techo de la secuencia en donde se produjeron los deslizamientos corresponde
a las Formaciones Oxaya, Latagualla y El Diablo.

51.1 Zonal:

La topografia de esta zona se encuentra afectada por las Flexura de Humayani (de vergencia
oeste) y la Flexura Sucuna (de vergencia este), y las Quebradas Camarones y Humayani, en
donde yacen las remociones en masa, como muestra la Figura 23.

La amplitud de la Quebrada Camarones, aumenta en la zona de la Depresion Central, debido a la
aparicion de erosion por los deslizamientos C14N, C15S y C16N (Figura 24), y continta hacia el
este mediante otras remociones en masa. En el sector méas occidental se observé un alto grado de
deformacion y alteracion hidrotermal en los depositos de remociones (Figura 22). Aqui también
se detectd la presencia de capas de yeso, que pudieron haber sido producidas durante o posterior a
cada evento de deslizamiento; asi como también se observo una capa de arcillas en la base
(actual) del deposito C14N bajo las areniscas rojas de la Fm Cuya?.
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Al oeste de la Flexura Humayani, se encuentra una zona de deslizamientos rotacionales de gran
envergadura, que incluye a CON, C10N, C7S y C8S (Figura 25), en donde se produce un mayor
ensanchamiento de la quebrada.

Mediante fotointerpretacion los depositos C1S y C2N fueron clasificados como slumps, cuyo pie
se encuentra montado la ladera opuesta. Para el primer caso el frente de deformacion se monta
sobre el deslizamiento C21N, manteniendo un posible pliegue de presion. Al este de este deposito
(C19) el lecho del rio muestra caracteristicas tipicas de represamiento, es decir es mas amplio y
posiblemente albergd a una laguna.

Por otro lado, hacia el este de C1S se observa una serie de deslizamientos rotacionales confinados
de rugosidad similar a C1S, que incluye a C21N, y dado por las relaciones de contacto (entre C1S
y C21N) deben ser anteriores a C1S.

Se estim6 un volumen total aproximado de 15,3 kilémetros cubicos de material depositado que
ocupa un area de aproximadamente 112,4 kilémetros cuadrados.

Figura 22: Corte del dep6sito C14N, se observa la deformacion interna del depdsito.
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Figura 23: Deslizamientos de las Quebradas de Humayani al norte y Camarones al sur.
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Figura 24: Vista de la Quebrada Camarones tomada desde la ladera norte hacia el este. Deslizamientos rotacional y traslacional C14N y C15 S,
respectivamente; el deposito C16S, corresponde a la parte poco pronunciada del sector suroeste de la fotografia. Al fondo se observa el depésito C13S.

S E—

Figura 25: Vista desde ladera norte hacia el oeste. Depositos Ca9N y CalON al oeste la Flexura Humayani.
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5.1.2 Zona2:

Abarca los deslizamientos de las quebradas tributarias de la Quebrada Chiza: Mifimifi y Suca (o
Nama); y sus afluentes Ullumani y Cutijmaya, y Latagualla y Suca, respectivamente. Las
principales estructuras que afectan esta zona, corresponden a la Flexura de Briggen y al
lineamiento que conecta la Flexura Humayani con la Flexura Moquella (Figura 26).

En el sector oriental, donde comienza la Precordillera, se encuentran los Megadeslizamientos
Latagualla y Mifimifii (Capitulo 3), mientras que en las quebradas aledafias a estos, se
concentran depositos aluviales. Ademas se presenta una serie de deslizamientos, principalmente
slumps, al interior de las quebradas que provienen de la inestabilizacion de los taludes.

Los megadeslizamientos Mifimifi y Latagualla (M1 y L1, respectivamente) corresponden a
deslizamientos compuestos, es decir, que comenzaron como deslizamientos rotacionales y
continuaron como traslacionales; ademas presentan una serie de grabens y escarpes secundarios
dentro del deposito (principalmente en la cabeza). Alrededor y bajo estos depdsitos (Figura 27) se
reconoce una superficie plana, que posiblemente corresponde al piso por el cual se desplazaron
estos deslizamientos, ejemplos de estas planicies con depdsitos de deslizamientos se muestran en
la Figura 31. Se observa que estos megadeslizamientos evolucionan hacia sus sectores méas
frontales a avalanchas como ocurre en el pie del deslizamiento Mifiimifii (M1E), con la avalancha
M2N (Figura 30); o bien tienen gran deformacion en su parte frontal como el Pliegue de
Guacaballa en el deposito de Latagualla (L1E) (Pinto, 1999). Otro ejemplo de esta deformacion
frontal se observa en la Figura 28.

En los sectores mas occidentales estan los grandes depoésitos de slumps, que poseen varios
escarpes secundarios, y deformacion interna, se caracterizan por su morfologia irregular debido a
la erosion, estos corresponden a los depoésitos Cu 19-20-21-22, M15S y S10S (Figura 26),
algunos ejemplos se muestran en la Figura 32.

Otro tipo de remociones observada en esta zona, corresponde a slumps, que se encuentran
cercanos a sus escarpes de orientacion aproximada E-W, como por ejemplo S9S de la Figura 29,
y se encuentran en la mayoria de las quebradas.

Llama la atencion el sector central de la Quebrada Cutijmaya, en donde se concentran una serie
de depositos desordenados (Cu22), con morfologia tipo hummock, rodeados de depdsitos
aluviales. En muchos de estos no fue posible comprender su procedencia, ya que no se
reconocieron sus escarpes.

Por ultimo, hacia los sectores mas altos de las Quebradas Ullumani, Cutijmaya y Suca, se
desarrollaron una serie de deslizamientos confinados, contiguos a las laderas de las quebradas,
que fueron clasificados como slumps. Estos podrian tener relacion con la Flexura Sucuna, como
por ejemplo, el modo en que se presenta asociada al depdsito U1.

Para los depésitos se estimé un volumen total aproximado de 30,4 km® en las Quebradas
Mifiimifii, Cutijmaya y Ullumani; y 10 km?® en las quebradas Suca y Latagualla; mientras que el
4rea alcanzada en cada caso fue de 266 km? y 208,6 km? respectivamente.
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Figura 26: Deslizamientos en las Quebradas Mifimifii (al norte), Latagualla y Suca (al sur). Los Mega-deslizamientos Latagualla y Mifimifi, han sido
divididos en unidades menores con fines de facilitar calculos de morfometria.
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Figura 27: Imagen de relieve sombreado del area de Mifiimifii y Moquella (Tomado de Pinto et al., 2008).
Corresponde a los deslizamientos del sector mas occidental marcados en la Figura 26 como M1E y L1E. En la
Pampa Nama los lineamientos de las fracturas tensionales estan asociados con la Flexura de Moquella. Los
megadeslizamientos se alinean en la prolongacion hacia el norte de la Flexura Moquella. 1 - fractura tensional,
2 - limite de la zona afectada por deslizamientos; 3 - direccion de propagacion de los deslizamientos, 4 -
flexura, 5 - falla de cabalgamiento.
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Figura 28: Fotografia tomada en la pared de uno de los depositos de avalancha del sector frontal del dep6sito
del deslizamiento Mifimifi.

Figura 29: Vista hacia la Quebrada Suca, desde el suroeste. Se observa como los depdsitos cuben toda
el area del valle, destaca un deslizamiento con morfologia tipo hummocky correspondiente a S9S.
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Figura 30: Fotografia tomada hacia el oeste desde el camino que sube por el deslizamiento Mifiimifii (M1E) a la izquierda de la fotografia se observa parte del
deslizamiento M1E, de dénde se encuentra una porcion del escarpe de la avalancha (M2N) que se ha formado al pie de este.

N S

Figura 31: se observa al fondo el escarpe principal del deslizamiento Mifiimifii, al suroeste (derecha de la foto) se encuentra parte del levée sur del
deslizamiento. El suelo se presenta como una planicie con depésitos aluviales.
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Figura 32: Deslizamiento S10S de la Quebrada Suca, fue clasificado como un slump progresivo. Posee varios escarpes secundarios, dificiles de observar en la
imagen, y alta deformacién interna. Esta poco preservada su morfologia original.

47



5.1.3 Zona3

Corresponde al sector occidental de las Quebradas Camifia y Retamilla. Como se aprecia en la
Figura 33, la estructura principal corresponde a la Flexura de Moquella, también se encuentran la
Flexura Quistagama (Herrera en prep.) y la Falla de Cuisama, ademéas de una serie de pequefios
pliegues sinclinales y anticlinales.

Los deslizamientos de esta zona son, en general, de menor volumen que los de las zonas 1y 2; el
volumen total de los depésitos alcanza aproximadamente 2,8 km® y un area aproximada de 36,4

km?.

La remocion en masa de mayor tamafio en esta zona corresponde a CalE ( Figura 34 y Figura 35)
cuyo escarpe principal se encuentra al este de ella, y posee algunas zonas reactivadas (indicadas
en rojo fucsia en la Figura 33), y fue clasificada como una avalancha mdltiple, cuyo volumen es
de aproximadamente 3 km®. Hacia el oeste de este depdsito se encuentra una serie de slumps y
avalanchas de menor tamario, producidos en el talud de la quebrada, un ejemplo corresponde al
slump Ca4N, mostrado en la Figura 36.

Cabe destacar el depdsito Ca7N, correspondiente a una avalancha de aproximadamente 0,5 km3,
alcanzo6 un run-up de al menos 0.5 km sobre la ladera opuesta. Y produjo un represamiento del
valle al este de esta avalancha, por lo que se depositaron sedimentos lacustres de modo
discordante sobre este depdsito a medida que se fue erosionando.

Las estructuras locales y regionales de esta zona, denotan una importante compresion proveniente
desde el este. Por lo cual es de esperar que exista una relacion de estos deslizamientos con la
compresion o posterior relajacion de estas estructuras.
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Figura 33: Deslizamientos de la Quebrada Camifia. Destaca la avalancha de 0,6 kilometros cubicos proveniente del escarpe al este.
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Figura 34: Deposito de la avalancha CalE, al este de la Quebrada de Camifia. Se puede distinguir su escarpe principal al fondo de este, y también una serie de
escarpes secundarios formando escalones. Delante de este (hacia el oeste) en la ladera sur, se observa el slump Ca9S confundiéndose con la avalancha.

Figura 35: Fotografia tomada hacia el oeste desde la avalancha CalE, el pueblo en la imagen corresponde a Apamilca, y se encuentra sobre los depdsitos de la
avalancha CalE. Al fondo de la imagen se observa el slump Ca9S y parte de Ca8S.
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Figura 36: Fotografia tomada hacia el oeste desde la avalancha CalE, mostrando el deslizamiento rotacional Ca4N.
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5.1.4 Zona4

En la quebrada de Tiliviche se presentan deslizamientos multiples que ocupan la totalidad del
ancho del valle (Figura 37). En general son slumps progresivos alargados en direccion NNW:
presentan erosion en superficie por pequefias redes de drenaje que fue posible apreciar en terreno.
En la parte izquierda inferior de la Figura 37 se observa la traza de un lineamiento que parece
estar relacionada con una de las fallas inversas del sistema de fallas con rumbo NEE que se
encuentran elevando el substrato paleoceno y que podria estar relacionado con la formacion de
los deslizamientos de esta quebrada. En conjunto cubren aproximadamente 12,5 km? de é&rea y
alcanzan un volumen de alrededor de 0,4 km®.

Al oeste de este lineamiento se presentan grandes zonas de deslizamientos que fueron agrupados
en los depdsitos T3S, T4N (Figura 38), T5S, T6S, T7N, T8N y TIN que se presentan formando
escalones, en los cuales se pueden distinguir varios escarpes secundarios en la misma direccién
que el principal. Individualmente dentro de estos depositos los deslizamientos son de retroceso o
de avance, que se desarrollaron aumentando el escarpe lateralmente (de ampliacion); por lo que
fueron clasificados por su distribucion como progresivos. Al este del lineamiento los depésitos
son del mismo estilo, pero de menor tamafio.
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Figura 37: Depositos de la Quebrada Tiliviche. Se diferencié un lineamiento NE que delimita los depésitos
mayores, al oeste de la imagen.

Figura 38: Vista hacia el norte desde ladera sur de la Quebrada Tiliviche. El deposito que actualmente se
encuentra formando una especie de gran terraza corresponde a T4N. Al lado sur de la quebrada (desde donde
esta tomada la fotografia) se puede observar parte del depésito T5S.
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5.2 Discusiones

5.2.1 Distribucion y analisis morfométrico de los deslizamientos

Las remociones clasificadas corresponden a slumps, avalanchas y deslizamientos de roca en
bloque, cuyos escarpes se desarrollaron mayoritariamente en el nivel superior de las laderas de
las quebradas.

Fue posible distinguir tres comportamientos distintos en cuanto a la formacion y desplazamiento
de las remociones en masa, que se encuentran diferenciados por color en la Figura 39, y se
definen a continuacion:

(@) Estructurales: tienen el escarpe al este del depdsito y su movimiento ocurrio hacia el oeste,
son en general los de mayor tamafio y posiblemente se relacionan directamente con la actividad
de las flexuras. Algunos ejemplos son los megadeslizamientos de Latagualla, Mifiimifii, y los
deslizamientos al oeste de la Flexura Humayani. La gran avalancha que nace al pie del Cerro
Tolompa (CalE) puede haber sido provocada por la diferencia litologica entre los depdsitos del
volcan y los infrayacientes.

(b) De quebrada: provienen de las laderas de los valles transversales y permanecen unidos al pie
del talud, en general poseen morfologia tipo hummock, la mayoria de ellos son coherentes y su
tamafo individualmente no es tan grande pero en conjunto abarcan gran parte del area de las
quebradas. Algunos de estos se encuentran en grupos, mostrando morfologia de anfiteatro
(seccion 5.2.2).

(c) Retrabajados: En la zona de Chiza (Quebradas Cutijmaya, Mifiimifii y Suca) y Tiliviche hay
grandes depdsitos escalonados de deslizamientos secuenciales multiples que han sido
retrabajados por accién del agua y del viento, tienen formas lobulares alargadas y escarpes
secundarios suavizados, en los que no es facil distinguir si corresponden a slumps de avance o
retrogresivos, 0 incluso a avalanchas; en este trabajo han sido clasificados como slumps
progresivos (y en la Quebrada Cutijmaya como avalanchas).

Se realizaron comparaciones morfométricas para esta clasificacion y resultdé lo siguiente. El
runout mas alto fue para los deslizamientos estructurales (4,1 km) y el mas bajo para los de
quebrada (1,7 km) y 2,1 km para los retrabajados. Esto resulta concordante con lo intuido, ya que
los deslizamientos estructurales son justamente los de volumen mas grandes, probablemente por
estar relacionados con la actividad de las flexuras, por lo que se espera que tengan un mayor
alcance. Por otro lado, los depositos de quebrada se encuentran unidos al pie del talud o incluso
confinados a este; por lo que su desplazamiento es minimo, probablemente debido a que tienden
a autoestabilizarse. Finalmente los deslizamientos retrabajados son de gran volumen y se
comportan de modo similar a avalanchas, como es en los casos de la Quebradas Cutijmaya y
Mifiimifi; ademas al incluir varios movimientos progresivos el desplazamiento final puede ser
bastante grande, resultando de tamafio mayor a los tipo dos.
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Figura 39: Clasificacion por origen y estado actual de los deslizamientos. Descripcién de cada tipo en el texto.

Al comparar el comportamiento por quebradas (Figura 41), fue posible notar que para un mismo
angulo de viaje, el tamafio promedio de las remociones en masa es distinto para las distintas
quebradas, encontrandose de menor a mayor volumen en Tiliviche, Cutijmaya, Mifiimifii-Suca-
Latagualla, Camifia, y Camarones; sin considerar los megadeslizamientos compuestos
(Latagualla y Mifiimifii), ya que el angulo de viaje difiere enormemente del angulo de ruptura.
Este comportamiento, esta influenciado por varios factores: como la geologia local en cada una
de las quebradas, la profundidad de la superficie de despegue de las remociones en masa y de las
quebradas, el tipo de remocion en masa, y el modo en el cual estas se formaron.
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La Figura 40, muestra una relacion inversa entre ambos valores, es decir a mayor angulo de viaje
(proporcional a H/L) las remociones se producen a menor volumen, tal como se esperaba de
acuerdo a la literatura. Estos resultados fueron llevados al grafico de de Hutchinson (1988)
(Cruden & Varnes, 1996) en la Figura 41, donde se observa que los deslizamientos se comportan
similares a los sturzstroms, y se encuentran acotados superiormente por la tendencia del
comportamiento de los bergsturzen, e inferiormente por sturzstroms.
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Figura 41: Concentracion de datos en un grafico angulo de viaje/volumen en el grafico de Hutchinson, 1988

(Modificado de Cruden y Varnes, 1996).
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Al promediar los resultados del analisis morfométrico de acuerdo al tipo de remocion en masa,
mostrado en la Figura 42 (basada en Keefer, 1984), se obtienen los resultados de la Tabla 7. De
esta y de los gréficos del Anexo E, se extraen las siguientes observaciones generales:

Tabla 7: Comparacién de los resultados obtenidos, segun clasificacion de Keefer (1984).

Runout promedio  Angulo de viaje ~ Volumen total Avrea total Vol. Promedio A promedio
[km] promedio [°] [km’] [km?] [km®] [km?]
Avalanchas 3.35 11.89 11.37 124.13 0.87 9.55
Slumps 1.72 15.07 28.91 313.03 0.25 2.65
Traslacionales 2.52 18.14 4.01 28.12 0.50 351
Compuestos 9.52 5.90 9.98 90.76 4.99 45.38

e EIl volumen promedio de los deslizamientos compuestos es un orden de magnitud mayor que
el resto de las remociones en masa. Estas tienen mayor volumen y area cuando son
avalanchas, y menor cuando son slumps. Ademas se mantiene una relacién casi lineal entre el
area y volumen, sin embargo las avalanchas muestran una relacion Area/Volumen mayor.

e Existe una relacion lineal creciente entre el alcance y la magnitud (area y volumen) de los
depdsitos. Lo cual coincide con lo esperado, ya que a mayor volumen se espera que las
remociones tengan mayor energia y por lo tanto mayor alcance. Sin considerar los
megadeslizamientos (Mifiimifii y Latagualla) el alcance promedio es mayor para las
avalanchas, seguido por los deslizamientos traslacionales y menor para slumps. Lo cual es
coherente con el comportamiento que se espera para cada tipo de remocion en masa; es decir,
las avalanchas tienen mucha energia por lo que suelen ser de gran alcance, y los slumps
tienden a autoestabilizarse.

¢ No se ve una relacion matematica clara para angulo de viaje vs volumen-area, pero en general
es inversa como la que se muestra en la Figura 41. Sin embargo para volumenes similares los
deslizamientos traslacionales ocurren a angulos de viaje mayores que los slumps; esto quiere
decir que proporcionalmente su desplazamiento vertical es mayor que el horizontal, lo que
probablemente tiene relacion principalmente con la profundidad de la ruptura méas que con el
desplazamiento del depdsito. Por otro lado las avalanchas ocurren a angulos de viaje menores
que los dos anteriores, pero a volumenes mayores; lo cual se explica por el comportamiento
intrinseco de estas (alto alcance y gran volumen).

En el grafico Angulo de viaje vs Volumen de la Figura 43 se observa tiene volumen entre 10° m?
y 0,5%10° m®. La mayoria de los depésitos los slumps siguen una tendencia similar a una curva
logaritmica inversa; los deslizamientos traslacionales no parecen seguir ninguna tendencia,;
mientras que las avalanchas ocurren a angulos de viaje similares para distintos volimenes (los
deslizamientos compuestos no fueron considerados para este grafico, porque son sélo dos, y salen
del promedio).

Finalmente se observa que los valores de area y volumen obtenidos, son comparables con los
entregados por otros autores en deslizamientos similares. Por ejemplo el volumen de una
“avalancha” encontrada en la Pampa Oxaya entre las quebradas Lluta y Oxaya, fue estimado en
el orden de 100 km®, y su area en 800 km? por Naranjo (1997). El volumen total estimado en la
zona no alcanza a ser la mitad del volumen estimado por Naranjo (1997), pero a diferencia de
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este trabajo, €l calcul6 el volumen que se habria deslizado; es decir, el volumen previo al
deslizamiento, y no el volumen del deposito.

Si bien la metodologia utilizada para realizar el analisis morfométrico entrega resultados
imprecisos, es bastante aceptable, ya que ademas de dar una buena aproximacioén es sencilla y
econOmica; y puede resultar aun mejor si se utilizan fotografias aéreas o imagenes satelitales de
mayor resolucion, y sobre todo un DEM de buena escala.

Dado que este estudio esta basado principalmente en fotointerpretacion tiene alcances limitados y
es necesario hacer una investigacion mas acabada para conocer con exactitud las dimensiones y
morfologia de los deslizamientos.
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Figura 42: Tipificacion basada en clasificacion de Keefer (1984).
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Figura 43: Volumen versus dngulo de viaje. Para tres tipos de remociones en masa, segun la clasificacion de
Keefer (1984), sin incluir los deslizamientos compuestos Mifiimifii y Latagualla.

5.2.2 Erosién por Groundwater sapping y la génesis de los deslizamientos

El relieve en esta zona se distingue por poseer quebradas de pendientes abruptas con un fuerte
grado de incision. Esta caracteristica esta dada por las condiciones de hiperaridez que
permanecen al menos desde el Cenozoico, y por las bajas tasas de erosién interfluvial en la zona
de la Precordillera (0,1 a 1 m/ millén de afios) que son cada vez menores hacia la Cordillera de la
Costa (hasta 0,002 mm/afio).

Durante el Mioceno las precipitaciones fueron muy esporadicas, por lo que ocasionaron minima
erosion durante la depositacion de la Formacion El Diablo y formaron redes de drenaje paralelas
de orientacion E-W en la zona precordillerana y Depresion Central. Particularmente en el area de
estudio el patron de drenaje se observa mas bifurcado, y los rios de la Depresion Central
confluyen hacia cafiones mas profundos, debido a la topografia adquirida con los volcanes
miocenos.

Del mapa de pendientes mostrado en la Figura 44 se pueden extraer observaciones del patron de
drenaje y forma de los valles en relacion con los deslizamientos. El lecho del rio se vuelve mas
profundo y amplio en las zonas en que la superficie se encuentra abombada, como por ejemplo en
los monoclinales de la Precordillera, donde fueron encontradas remociones en masa de distintos
tipos. En la zona de la Depresion Central los valles son mas someros y no tan encajonados,
debido a la alta presencia de deslizamientos progresivos provenientes de ambos lados de la
ladera, los cuales producen el ensanchamiento del cajon. En cambio en la zona de la Cordillera de
la Costa los cafiones son mas profundos (ya que reciben todos los canales del occidente), sin
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embargo, en general, no se presenta erosion por deslizamientos, logrando un lecho muy angosto.
Esta diferencia en el comportamiento probablemente se debe al cambio litolégico entre la
Depresion Central y la zona costera, lo cual da indicios acerca de la gran influencia que ejerce la
geologia sobre la calidad del macizo rocoso, y por ende frente a la capacidad de generar
remociones. En la Figura 44 se observa como las zonas de deslizamientos estan asociadas a las
zonas de escarpes representadas en azul mostrando que corresponden a las pendientes mas altas.

Diversos autores (Higgins & Coates, 1990, en Hoke et al., 2004) han notificado caracteristicas
morfologicas que son atribuibles a groundwater-sapping, que se encuentran en los lechos de los
rios de la pendiente oeste de la Precordillera (superficie de la Fm. El Diablo) del norte de Chile.
Este mecanismo erosivo forma cafiones rectos de gran incision, que en su naciente poseen forma
de anfiteatro muy pronunciada. La erosion avanza pendiente arriba y finaliza con la morfologia
de anfiteatro, al este y fuera de esta se observa que el drenaje superficial ha dejado valles con
forma de V al intentar equilibrarse con las zonas de profunda incision (Figura 45).

La edad en que comenzaron a formarse redes de drenaje por groundwater-sapping no ha sido
determinada, sin embargo algunos de los cafiones profundamente incididos existieron durante el
Mioceno tardio y Plioceno temprano. Como por ejemplo la captura de la Pampa Caya por el
cafion de Chacarilla (al este de Iquique) que es mas joven que la ignimbrita Carcote de 5,8 Ma
(Tomlinson et al., 2001, en Hoke et al., 2004).

Valor Pendiente [°]
Bl 0-65

P 66-13,7
13,8- 21,1
21,2- 286
28,7 - 35,7
35,8-429
43,0- 50,1
50,2-57,5
57,6-76,0

Figura 44: Mapa de pendientes proyectado en DEM. Las pendientes méas abruptas se indican con color azul y
las mas suaves en verde.
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Figura 45: Etapas de formacion de Groundwater sapping. En (f) se observa la morfologia esquematica final de
anfiteatro. Fuente: http://www2.pvc.maricopa.edu/~douglass/v_trips/wxing/introduction_files/sapping.html

En la Figura 45 se muestra la evolucién de la socavacion por aguas subterraneas. Esta inicia por
la escorrentia de agua a través del limite entre una capa impermeable inferior, y una permeable
superior (a). Esta capa superior, al ser mas permeable, se erosiona (b) hasta perder la estabilidad y
caer junto al bloque que la sobreyace (c). El proceso erosivo continGa pendiente arriba (d) y en la
nueva ladera expuesta se genera otro punto por el cual puede aflorar el riachuelo subterraneo (e).
Finalmente esta morfologia queda como se muestra en (f), en donde tipicamente se puede
encontrar vegetacion entre los estratos, y morfologia de anfiteatro en las cabeceras.

Posterior al alzamiento del Altiplano, la captacion de aguas s6lo pudo ocurrir en las zonas mas
altas de este, donde se infiltraba para transportarse como flujos de agua subterranea hasta superar
los altos topogréaficos. Pudiendo aflorar en las zonas de cambios de pendiente ya que aqui se
intenta nivelar con el perfil del rio (Figura 46), de acuerdo al proceso explicado en la Figura 45.

Dado el nivel de despegue de los deslizamientos fotointerpretados, el agua subterrdnea podria
haberse transportado sobre cualquiera de los niveles de ignimbrita de edad Mioceno tardio a
Plioceno (Formaciones El Diablo y Latagualla) que se encuentran bajo algin nivel permeable.
Por lo que este flujo subterrdneo, podria estar directamente relacionado con el nivel arcilloso
encontrado por Pinto et al. (2008), sobre el vitr6firo de Nama.

Este sistema erosivo se encuentra directamente relacionado a los deslizamientos de la
Precordillera, tal como se observa en las cabeceras de las Quebradas Humayani, Ullumani,
Cutijmaya, Mifiimifii, Latagualla y Suca, en donde se reconoce la morfologia tipica de
groundwater sapping asociada a los deslizamientos confinados a esas quebradas. Esto indica la
permanencia de aguas subterrdneas durante la formacion de estas remociones en masa,
posiblemente entre el Mioceno tardio a Plioceno temprano (edad dada por las unidades
estratigraficas afectadas).
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Figura 46: Perfil modificado desde la Cordillera hasta el mar, a la latitud de Camifia. Propone el modo en que
habria aflorado el agua para producir el deslizamiento Latagualla.

En la Figura 47 - A y B se observa la morfologia resultante de provocar deslizamientos en las
cabeceras, conocida como “morfologia de anfiteatro” (similar a Figura 45 - f). Mientras que C y
D muestran una etapa mas intermedia (entre e y f de la Figura 45) en la que se han formado
riachuelos afluentes por socavacion de agua subterranea. Esta intima relacion encontrada en la
zona de estudio, entre slumps confinados y morfologia de groundwater sapping, da indicios de
que este es un mecanismo por el cual se podrian haber producido deslizamientos progresivamente
por socavacion.

Google eart

Figura 47: Las imagenes A, B y C muestran zonas con morfologia de anfiteatro relacionada a valles formados
por socavacion de aguas subterrdneas correspondientes a los sectores este de Humayani, Latagualla y
Mifimifii, respectivamente. D, muestra que muchos de los afluentes de Latagualla y Suca tienen forma de
anfiteatro. La imagen A fue extraida de Hoke et al. (2004).
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Asi, los megadeslizamientos Latagualla y Mifiimifii, y en general las remociones estructurales
(Seccion 5.2.1), se formaron bajo la presencia de aguas subterrdneas. Se propone que esta
emergi6 al llegar a las zonas méas debiles provocadas por las estructuras que forman parte del
WTS (como la Flexura de Moquella). Lo cual es posible dado que la incision de los rios comenzé
a los 8 Ma, con posterioridad al desarrollo de la actividad de las estructuras en esta zona (21 Ma):
es decir en un relieve ya estructuralmente modificado.

Cabe notar que si el agua aportada por infiltracion desde el Altiplano hubiese sido suficiente para
provocar un rio caudaloso, este habria propiciado la génesis de los deslizamientos de la
Depresion Central, que fueron clasificados como “remociones de quebrada” en la seccién 5.2.1.

A partir de la evidencia de groundwater sapping, se infiere que la cabecera de los rios Ullumani,
Cutijmaya y Suca, ha migrado hacia el este, generando pendientes cada vez mas abruptas en el
oeste. Por lo anterior se propone que los slumps de la Depresion Central se formaron con
anterioridad a los de la Precordillera, ya que las laderas de altas pendientes se encontraban mas
inestables. Y su génesis podria haberse detonado tanto por fendmenos de socavacion, como
efectos de sitio asociados a sismicidad. Los deslizamientos precordilleranos cercanos a la
cabecera de los rios, debiesen ser los mas nuevos, y se habrian generado desde el oeste de las
flexuras inversas (como Moquella — Humayani) hacia el este de estas. Por lo que se infiere que
este mecanismo erosivo se fue desarrollando continuamente en el tiempo, conforme a como se
produjo la incision.

Esta evolucion dependiente de groundwater sapping, da por supuesto que primero ocurrié el
alzamiento de la Precordillera y que este conllevo al desarrollo de la hiperaridez.
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6. Andlisis de factores condicionantes y gatillantes

6.1 Factores condicionantes

La calidad del macizo rocoso depende de una serie de caracteristicas que determinan la
susceptibilidad de las laderas a sufrir remociones en masa.

6.1.1 Topografiay geomorfologia

En la zona estudiada, los actuales valles que contienen las remociones en masa, se formaron bajo
condiciones climaticas de aridez a hiperaridez. Esta condicion, sumada al mecanismo erosivo de
groundwater sapping (Seccion 5.2.2), habria permitido la formacién de rios muy profundos cuyas
laderas de pendientes muy abruptas fueron sitios potenciales para el desarrollo de deslizamientos.

6.1.2 Geologia

Algunas de las rocas mencionadas por Keefer (1984) como las mas susceptibles de sufrir
deslizamientos inducidos por sismicidad fueron: rocas débilmente cementadas, rocas mas
endurecidas con discontinuidades prominentes o penetrantes, areniscas residuales o coluviales y
depdsitos deltaicos granulares.

A grandes rasgos la secuencia estratigrafica afectada por los deslizamientos incluye de base a
techo: ignimbritas de composicion dacitica a riolitica de la Formacion Oxaya en el sector de
Camarones (eg. Colapso de Lluta, Strasser et al., 2005), o ignimbritas y depositos sedimentarios
intercontinentales de la Formacidn el Diablo o Latagualla (en Camifia y Suca), sobre los Gltimos
se encuentran lavas de composicion andesitica (lavas de Tana).

Dentro de esta secuencia, los depdsitos mas susceptibles a generar deslizamientos (en
comparacion con lo dicho por Keefer, 1984) parecen ser las areniscas y conglomerados de las
Formaciénes el Diablo y Latagualla; sin embargo de acuerdo a estudios anteriores, las
caracteristicas geoldgicas del macizo en el cual ocurrié el deslizamiento Latagualla no eran
suficientes para que se provocara un deslizamiento sin algin detonante sismico (Pinto et al.,
2008; Darrozes et al., 2007).

Algunas estructuras importantes que pueden haber afectado la calidad del macizo rocoso
corresponden a las del WTS. Una de estas es la Flexura Moquella, la cual debe haber tenido un
importante papel en la génesis de los megadeslizamientos Mifiimifii y Latagualla, debido al
mayor esfuerzo extensional por la deformacién (zona de charnela) en esta zona del macizo
rocoso.

En sintesis, las estructuras y deformacion presentes actualmente en esta secuencia estratigrafica
muestran que esta estuvo sometida a un intenso estrés compresivo durante su formacion, lo que
junto a la meteorizacion y accion de aguas subterraneas forman parte del conjunto de
condicionantes para la ocurrencia de deslizamientos.

Estas condiciones facilitaron la meteorizacion mecéanica y fisica, resultando muy probable que los
taludes se encontraran fragiles, y bastante susceptibles a ser gatillados por algin detonante
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(sismicidad o exceso inusual de precipitaciones), dado que cumplian condiciones de inestabilidad
previas.

6.2 Sismicidad como factor desencadenante:

Los sismos son desencadenantes de remociones en masa muy comunes en diversos escenarios
geoldgicos y topogréficos, ya que las aceleraciones sismicas generan un cambio temporal en el
régimen de esfuerzos normales y de corte, a los que suele estar sometida la ladera, pudiendo
producir su inestabilidad. Ademas si estos van acompafiados por periodos de lluvia previos o
durante un sismo (o un enjambre sismico), se favorece la ocurrencia de deslizamientos, debido a
que durante la agitacion sismica, la presion de poros puede aumentar y asi reducir la resistencia al
cizalle.

Como fue mencionado en la Seccién 3.2, el deslizamiento de Latagualla debié haber sido
gatillado por sismicidad, para lo cual existen dos posibilidades (Darrozes et al., 2007):

Caso 1: Sismo desencadenante de profundidad cortical, de magnitud aproximada M ~ 7 ocurrido
a alrededor de 15 km del deslizamiento;

Caso 2: Sismo de gran magnitud (M>9) ocurrido en la zona de subduccidn, a aproximadamente
110 km del deslizamiento.

Ademas para ambos casos se supone que el megadeslizamiento Latagualla se habria producido
bajo condiciones de nivel freatico alto y aceleracion sismica peak horizontal de alrededor de 1 g.

Como la mayoria de los escarpes de las remociones en masa de la zona de estudio se encuentran
cercanos a las cimas, es muy probable que estas también hayan sido detonadas por sismicidad
(e.g. Sepulveda et al., 2005a; Sepulveda et al., 2005b; Weissel et al., 2001; Harp y Jibson, 1996;
en Serey, 2007); por lo que las observaciones a continuacion, se hardn extensivas para el resto de
las remociones, y bajo los mismos supuestos que para el deslizamiento Latagualla.

Con el siguiente analisis, se busca comprender cuél de los dos casos de sismicidad podria haber
gatillado los deslizamientos de la zona de estudio. Para esto, se calcularon relaciones
geométricas entre los deslizamientos y la fuente sismica, de acuerdo a los resultados obtenidos
estadisticamente por autores como Keefer (1984), Rodriguez et al., (1999) y Delgado et al.,
(2011) para el caso de sismicidad cortical; y para el caso de sismicidad de interplaca, se
realizaron comparaciones basadas en mapas de intensidades macrosismicas propuestos para
sismos historicos de Arica e Iquique.

6.2.1 Caso 1: Sismicidad intracontinental de profundidad somera:

Se correlacioné este tipo de sismicidad con la actividad de la Flexura de Moquella, que
actualmente (1973-2012) se encuentra sismicamente inactiva. Esta estuvo activa entre los 25y 8
Ma (Pinto et al., 2004), y la edad del deslizamiento Latagualla fue acotada con anterioridad a 8-9
Ma atras (Pinto et al., 2004), por lo cual se supuso que la sismicidad estuvo ligada a la actividad
de esta flexura.
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Se puede conocer la relacion de los deslizamientos con la sismicidad segin cuatro términos
generales propuestos por Keefer (1984), cuyo estudio se basé en datos de 40 sismos histéricos de
todo el mundo que produjeron deslizamientos, que abarcan desde 1811 hasta 1980. Los
resultados fueron posteriormente modificados y actualizados por Rodriguez et al. (1999), con 36
datos de sismos ocurridos entre 1980 y 1997. Ademas Delgado et al. (2011) agregaron relaciones
para la intensidad tomando 270 datos antiguos mas informacion hasta el 2005.

Keefer (1984) y Rodriguez et al. (1999), propusieron las siguientes comparaciones:

e Magnitud minima de sismo que puede provocar un deslizamiento.
e Curva de magnitud minima y area afectada por los deslizamientos.
e Curva de magnitud minima y maxima distancia al deslizamiento.

De Delgado et al. (2011) fueron Utiles las siguientes relaciones:

o Area afectada por el deslizamiento e Intensidad macrosismica epicentral minima.
e Maxima distancia a la proyeccion del plano de falla e Intensidad epicentral.

Cabe destacar que los estudios estadisticos mencionados anteriormente utilizan todo tipo de
deslizamientos y sismos, es decir, no difieren entre la respuesta a un sismo de subduccion o a uno
cortical; y los deslizamientos utilizados en sus calculos son de menor volumen que los descritos
en este estudio. Por otro lado se prefirio utilizar los resultados mas actuales (curvas de Rodriguez
et al., 1999), ya que estos poseen un rango de datos mas amplio, y por ende son mas confiables.

Area afectada por deslizamientos: Tanto para magnitud como para intensidad existen relaciones
con el area que encierra las remociones generadas por un sismo. Se realizaron los célculos para
ocho casos: cinco correspondientes a todos los deslizamientos que se encuentran en cada una de
las quebradas; y tres casos particulares que involucran areas mas grandes: uno corresponde al
eventual caso en gue los megadeslizamientos de Suca y Mifiimifii hubiesen sido gatillados por un
mismo evento sismico; otro caso corresponde a la posibilidad de que todos los deslizamientos
exceptuando los de la Quebrada Tiliviche se hubiesen producido al mismo tiempo; y por Gltimo
el caso hipotético en el que todos los deslizamientos de la zona (incluido Tiliviche) fueron
gatillados por un gran sismo (0 enjambre sismico). Logicamente estos Ultimos tres casos son
menos probables, pero son considerados debido a que no se conoce la temporalidad de los
procesos y no se deben descartar los casos mas extremos.

El area de dafio fue medida encerrando en un poligono simple (en ArcGIS) todo el sector
circundante a las quebradas donde se encuentran las remociones en masa, tratando de no
sobredimensionar la posible zona afectada (por remociones en masa), enfocando la seleccién a
las altas pendientes. Los resultados de este calculo se muestran en la Tabla 8.
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Tabla 8: Area afectada por remociones en masa, en cada una de las quebradas.

Sector Area afectada [km?]
Camarones-Humayani 800
Mifimifi 534
Suca-Latagualla 684
Camifia 185
Tiliviche 60
Zona 2 1220
Zona Central sin Tiliviche 2210
Area completa 4913

Méxima distancia a la proyeccion del plano de falla: Rodriguez et al. (1999) midieron esta
distancia desde el punto mas cercano en la proyeccion de la superficie de la ruptura de la falla;
mientras que Keefer (1984) utilizo la distancia al punto més cercano a la ruptura de la falla, que
en muchos casos era una distancia oblicua a un punto debajo de la superficie. En este estudio, la
distancia al deslizamiento mas lejano en cada una de las quebradas fue medida en un perfil como
el que se muestra en la Figura 48, tomado en la zona de menor distancia en planta, desde el
escarpe de cada deslizamiento hasta la traza en planta de la Flexura Moquella. Suponiendo
entonces que hubo ruptura en superficie, por lo que este método no contempla la profundidad de
los posibles sismos detonantes. Las trazas en las que fue tomada la distancia se muestran en la
Figura 49 y los valores en la Tabla 9 (y Anexo D).
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Figura 48: Perfil desde la traza de la flexura hasta el escarpe, donde se muestra como fue medida la distancia.

Tabla 9: Distancias tomadas en los perfiles de las trazas indicadas en la Figura 49. La mayoria con respecto a
la Flexura Moquella, 4** con respecto a una flexura de vergencia este (monoclinal de Sucuna).

Tramo | Distancia [km] | Magnitud M,,
1 12,3 5,6
2 8,7 5,4
3 25 5,8

ik 13 5,62
5 23 5,78
6 11,2 5,55
7 2,9 5,05
8 6,3 53
9 4 5,2
10 17,6 5,7
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El método utilizado para medir la distancia no es totalmente exacto sin embargo entrega una
buena aproximacion para magnitudes e intensidades minimas. Uno de los errores principales se
debe al supuesto de ruptura superficial de la Flexura Moquella; por lo que las distancias que se
midieron desde la traza hacia el oeste (blogue yaciente) se encuentran subestimadas, mientras que
las que van hacia los deslizamientos del bloque colgante pueden ser menores 0 mayores a las
reales, segun el epicentro del sismo. Otro error importante es que la actividad de los
deslizamientos se asocia s6lo al movimiento de la Flexura de Moquella (excepto la distancia 4,
que se compara con la Flexura Sucuna).
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Figura 49: Muestra la distancia méas corta al deslizamiento mas lejano en cada quebrada. Los valores se
indican en la Tabla 9 sefialados por cada indice en la imagen.

67



Magnitud minima de sismo que puede provocar un deslizamiento:

Keefer et al. (1984) y Rodriguez et al. (1999) entregaron valores minimos de magnitud para los
cuales se pueden producir deslizamientos. Como se mencion6 anteriormente estos deslizamientos
no poseen el mismo volumen que los estudiados en este trabajo, por lo que probablemente las
magnitudes a las que ellos ocurrieron deben ser superiores a las siguientes:

Slumps de roca: M| =6.5 (5.0, segun Keefer, 1984);
Deslizamiento de roca en bloques: Ms =5.9;
Avalanchas de roca: Ms ~6.5.

Curva de magnitud minima y area afectada por los deslizamientos:

Corresponde al limite superior obtenido estadisticamente por Rodriguez et al. (1999) al comparar
graficamente el area afectada por deslizamientos coherentes con la magnitud de los sismos que
los gatillaron. Al proyectar sobre esta curva los valores de area obtenidos (Tabla 8), se conocen
valores de magnitud minimas para cada area afectada, como se muestra en la Figura 50.

Los deslizamientos de las quebradas se habrian producido a magnitudes minimas Mw entre 4,5y
5,5 en las Quebradas Tiliviche, Camifia, Mifiimifii, Suca y Camarones en orden de magnitud
ascendente; y valores desde 5,6 hasta 6,2 para los tres casos propuestos anteriormente.

Curva de magnitud minima y maxima distancia al deslizamiento:

De acuerdo a las consideraciones explicadas anteriormente, se tomé la distancia desde la traza de
la flexura, hasta el sector més cercano del escarpe del deslizamiento més lejano en cada una de
las quebradas. Las distancias sefialadas en la Tabla 9 fueron graficadas en la curva entregada por
Keefer (1984) para deslizamientos coherentes (se utiliz6 esta opcion ya que las avalanchas se
encuentran en menor cantidad, y a distancias menores); como se muestra en la Figura 51 en
general las magnitudes minimas habrian estado entre los 5 y 5,8 grados de magnitud Mw.

En este caso, la magnitud minima obtenida para el deslizamiento Latagualla (Distancia 7, Figura
49) es de 5,1 (Figura 51), lo que quiere decir que la magnitud esperada (Mw:~7) se encuentra
dentro de la envolvente de magnitudes minimas de esta figura, por lo cual los resultados obtenido
mantienen lo propuesto por Darrozes et al.(2007).

Por Gltimo, algunas observaciones que se deben considerar son las siguientes:

Los trabajos de Keefer (1984), Rodriguez et al. (1999) y Delgado et al. (2011) se basan en
resultados estadisticos y por lo tanto las relaciones que entregan son de amplio rango de error y
muy generales, ya que si bien separan en los distintos tipos de remociones en masa, no reparan en
las condiciones especificas de cada localidad en el momento del evento (clima, morfologia,
estructuras, etc.). Otro aspecto importante, es el gran volumen de los deslizamientos de la zona de
estudio, es decir, no basta con cuantificar la magnitud e intensidad de los sismos que los
provocaron con parametros tales como la distancia al epicentro y el area, ya que ademas son muy
profundos.
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Intensidad epicentral minima

Al utilizar las curvas entregadas por Delgado et al., (1999) para méaxima distancia epicentral
(Figura 52) y érea afectada por deslizamientos (Figura 53), la envolvente de intensidades
minimas muestra valores cercanos a V1.

Si los deslizamientos se hubiesen provocado bajo las intensidades minimas, sefialadas por la
envolvente, significaria que las condiciones geotécnicas e hidrologicas contemporaneas a los
deslizamientos debieron haber sido muy favorables para la génesis de estos. Probablemente los
megadeslizamientos fueron provocados a intensidades mayores a los minimos, es decir a valores
de intensidad que se encuentran a la derecha de la curva (dentro del area de la envolvente). Por
otro lado podrian existir inexactitudes dadas por el alcance de la correlacion basada en curvas
estadisticas, que no contemplan pardmetros tan importantes como la dimension de los
deslizamientos, y la litologia.

Para conocer el comportamiento de la aceleracion, los resultados para intensidad minima
obtenidos (~VI, Figura 52 y entre V' y VI %, Figura 53), se proyectaron en la curva de correlacién
entre intensidad del sismo y PHA de Trifunac y Brady (1975a, en el grafico de Kramer, 1996) y
se obtuvieron valores de aceleracion entre 0,06 y 0,2 g (Figura 57). Segun lo esperado (Darrozes
et al., 2011; Pinto et al., 2008; 2007) estos valores de aceleracion habrian sido insuficientes para
producir el deslizamiento Latagualla, ya que esta deberia haber sido cercana a 1 g. Esto se debe a
que la relacion de Trifunac y Brady (1975a) estd dada para aceleracion horizontal, sin embargo
los célculos de Darrozes et al. (2007) estan realizados con el modelo de Ingles et al. (2006) que
utiliza aceleracion no paralela a la pendiente, y ademas entrega valores de intensidad mayores
(~7,5, Figura 12) a los dados por resultados estadisticos.

En la Figura 54 se graficaron los valores de distancia epicentral (Tabla 9) sobre la curva de
atenuacion de la aceleracion presentada por Sadigh et al. (1997) para sismos corticales de
magnitud entre 7,3 y 7,5 de falla inversa en roca, que se basa en datos obtenidos principalmente
en California. Como muestra en la Figura 54 se obtuvieron aceleraciones entre 0,3y 0,8 g, y
justamente 0,8 g corresponde al valor que se correlaciona con la distancia al deslizamiento de
Latagualla, el cual es exactamente el calculado por Pinto et al., 2007 mediante su analisis
geotécnico (Seccién 3.2).
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Figura 54: Relacién de atenuacion de aceleracion con la distancia, para sismos corticales (M= 7,3-7,5) de falla
inversa en roca. Las distancias corresponden a las sefialadas en la Figura 49, y Tabla 9. Modificado de Sadigh
etal. (1997).
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6.2.2 Caso 2: Sismos de subduccion de interplaca y asociados a su contacto:

Este caso corresponde a la posibilidad de que megadeslizamientos como el de Latagualla hayan
sido provocados por un sismo de magnitud mayor a 9 (M,) ocurrido en la zona de subduccion de
interplaca, cuya fuente se encontrara a una distancia aproximada de 110 km de este.

De acuerdo a un mapa de intensidad general de Chile realizado por Barrientos (1980) para sismos
de interplaca (zona de Benioff), la zona de Latagualla se encuentra en el rango de intensidad
minima entre VIII % y IX. Barrientos (1980) ademas propuso una curva general de intensidad
versus distancia epicentral, para cualquier lugar de Chile, calculada con 73 sismos chilenos
ocurridos entre 1906 y 1977 cuya magnitud fuera igual o mayor a 5,4. La ecuacién no hace
distincion entre distintos tipos de fuente sismica, lo cual ha sido reconocido por tener un fuerte
efecto en la distribucion de la intensidad (Chavez y Castro, 1988; Bakun et al., 2002; Astroza et
al., 2005b].

Si en este mismo grafico se ocupa el dato de intensidad para la Region de Tarapaca (V11 %% - IX)
extraido de Barrientos (1980), se obtienen valores de distancia epicentral menores a 110 km, que
rodean los 20 km, lo cual corresponderia a un sismo cortical y por ende no es coherente con el
caso aqui analizado.

Por otro lado siguiendo la propuesta de Darrozes et al. (2007), a los 110 km se obtiene una
intensidad menor a 6; sin embargo es de esperar que la curva para un sismo de M=9 con las
mismas condiciones se encuentre por sobre la curva de Barrientos (M: 6,9), por lo que las
intensidades calculadas serian mayores a las graficadas en la Figura 55. Al corresponder a una
curva de intensidad macrosismica general para Chile, no considera la distancia exacta a la fuente
sismogénica, ni el tipo de sismo, por lo que los resultados que se obtienen son imprecisos.
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Figura 55: Relacion propuesta por Barrientos (1980). El punto celeste indica la intensidad calculada en esta
curva para un sismo con fuente a 110 km. Modificado de Sepulveda et al., 2008.
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Figura 56: Superficie de ruptura provocada por los sismos, determinada por calculos de intensidad macrosismica. A la izquierda la del Terremoto de Arica de
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VIII. Extraido de Kausel et al. (1992).
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Kausel et al. (1992) realizaron mapas de intensidad macrosismica para los sismos de lquique
(1877, Mw 9.0) y Antofagasta (1868, Mw 9.1), en los cuales indicaron la zona de intensidad MM
(Escala de Mercalli Modificada) VIII o mayor, y las localidades con alta frecuencia de réplicas,
como por ejemplo el &rea de ruptura. Para realizar estas estimaciones utilizaron datos como el
tiempo de llegada, la altura de las ondas de los tsunamis, la subsidencia costera o el
levantamiento. En la Figura 56 se muestra en color naranja la zona de estudio, en la cual se
presentaron intensidades entre VIl 'y VIII para una magnitud M,, de alrededor de 9.

Al utilizar estos valores de intensidad macrosismica en el grafico resumen propuesto por Kramer,
(1996), se observa una gama de valores muy amplia para aceleracion (Figura 57). Si se utiliza la
curva PHA de Trifunac y Brady (1975a) se obtienen valores entre 0,2 y 0,5 g. Estos valores
también se encuentran por debajo de lo esperado, ya que se esperaba encontrar una aceleracion
cercana a 1g.

1000 =
05 g Hershberger (1956) — = ,/
| v
P Trif d Brad
rifunac and Brady ,
100 ¢ - (1975a) - horizontal — Aleer{1858) —

L 0,06 ¢
& Trifunac and Brady L
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S, A, Sponheuer (1969)
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o ___— Savarensky and
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Figura 57: Correlacion entre intensidad del sismo y aceleracion, se destaca la relacion de PHA de Trifunac y
Brady (19754, en el grafico de Kramer, 1996). Para el caso de sismicidad cortical se utilizaron los valores de
intensidad calculados previamente en las Figura 52 y Figura 53 indicando en rosado el area dentro de la cual
se encontraria el rango de valores de aceleracién y con rojo achurado sobre la recta PHA (entre 0,06 y 0,2 g).
Para el caso de sismicidad de subduccion se utilizaron intensidades macrosismicas, se indica en verde
achurado la relacion de PHA resultando en aceleraciones entre 0,2 y 0, 5 g, y en celeste el area dentro de la
cual se encontraria el rango de valores general de aceleracién.
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6.3 Discusiones

En este trabajo se expusieron los aspectos climaticos, geomorfoldgicos, estructurales y sismicos
que influyeron directa o indirectamente en el modelamiento del paisaje que dio origen a las
remociones en masa. Ademas existe una serie de factores que predisponen el comportamiento del
macizo rocoso ante la sismicidad, como son: la topografia, el paso del tiempo, las propiedades de
las ondas sismicas, y la interaccion entre estos; que pueden interferir provocando variaciones en
la ocurrencia, densidad y distribucion de los deslizamientos.

Asi por ejemplo, a través del paso del tiempo varian las condiciones geotécnicas e hidrologicas,
haciendo disminuir la resistencia de las laderas o el factor de seguridad en las discontinuidades,
facilitando la ocurrencia de una remocion en masa mediante una leve agitacién o por cambios
climaticos estacionales.

Las profundas quebradas y su abrupto relieve conforman un paisaje propicio para la ocurrencia
de efecto de amplificacion topogréfica, 1o que se ve evidenciado por la cercania de los escarpes a
las cimas de las laderas en los deslizamientos de quebrada (Seccion 5.2.1). Este efecto se produce
por la focalizacion de las ondas sismicas primarias hacia la cumbre del cordén o ladera, su
difraccion en la superficie e interferencia entre ondas primarias y difractadas (Aki, 1988).

Otro efecto de amplificacion ocurre en el frente de ondas que viajan contra la cara de la ladera.
(Ashford & Sitar, 1997). Asi por ejemplo si uno de los sismos detonantes de deslizamientos
ocurrié en la Flexura de Moquella, fueron las laderas occidentales las que percibieron este
aumento en la amplitud, frecuencia y fase de las ondas sismicas. Por otro lado la aceleracion
sismica suele ser mayor en el bloque colgante que en el yaciente, entonces si se ocupa el mismo
ejemplo anterior, los deslizamientos que se produjeron al este de la flexura, sufrieron mayores
aceleraciones (como Latagualla y Mifiimifii). Sin embargo como en este caso las quebradas se
disponen transversalmente, la influencia del primer efecto no es tan importante como la del
segundo.

Las rocas estratificadas de la zona de estudio, pueden haber sufrido amplificacion sismica por
efectos de resonancia y contrastes de impedancia entre las capas (Geli et al., 1988).

Por otro lado cabe mencionar que para caracterizar un movimiento sismico y el efecto sobre su
entorno, no basta con la aceleracion peak, sino que ademas se requiere conocer la duracion del
sismo y contenido de frecuencia, datos con los que no se cuenta para este estudio.

Mediante los anélisis que se realizaron en la Seccion 6.2 la magnitud e intensidad de los sismos
solo fue comparada con las distancias “epicentrales”, sin embargo para sismos corticales de baja
magnitud, como es este caso, la profundidad influye de modo directo sobre la intensidad
(Rodriguez et al., 1999). Esto se debe a que los terremotos corticales de grandes magnitudes,
estan asociados con rupturas que se extienden por todo el ancho de la capa sismogénica y se
propagan longitudinalmente, por lo que la profundidad focal es de poca importancia en términos
de la proximidad de la liberacion de energia a la superficie. En cambio, para pequefios sismos,
asociados a rupturas de pocos kildmetros de longitud, la profundidad focal controlard la
intensidad de la agitacion en el area epicentral (Rodriguez et al., 1999).
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7. Conclusiones

La morfologia de la Depresion Central y Precordillera de la Region de Tarapacad entre las
Quebradas Camarones y Tiliviche, se caracteriza por la presencia de profundos cafiones
exorreicos transversales, que poseen laderas de altas pendientes, por lo cual en el pasado
propiciaron la génesis de megadeslizamientos (volumen mayor a 10° m®), los cuales aln se
conservan debido a las condiciones de hiperaridez de la zona.

En la zona estudiada se encontraron 108 deslizamientos rotacionales (slumps), 8 deslizamientos
traslacionales en bloque, 17 avalanchas y 2 deslizamientos compuestos. Los slumps se encuentran
desde lo alto de la Precordillera hasta la zona mas al oeste de la Depresion Central, los
deslizamientos en bloque y avalanchas son de mayor magnitud, y se concentran en el sector mas
oriental de la Precordillera.

Se encontrd una relacion inversa decreciente entre el dngulo de viaje y el volumen. Los slumps
tienen angulos de viaje entre 5° y 25° y son de volumen menor a 3 km?®; los deslizamientos
compuestos tienen angulos de viaje entre 4° y 8°, y volumen promedio cercano a 5 km?®; las
avalanchas entre 5° y 15° y un amplio rango de volimenes desde 3 millones de m® hasta més de 2
km?® y por Gltimo los deslizamientos en bloque tienen &ngulos de viaje entre 12° y 28° y
volimenes de decenas de millones de m®, alcanzando cerca de 2 km® en uno de sus depésitos.

El runout cumple una relacion directamente proporcional con la magnitud de los deslizamientos;
asi el alcance promedio fue mayor a 3 km para avalanchas, de 2,5 km para los deslizamientos
traslacionales, menor a 2 km para slumps; mientras que para los deslizamientos compuestos es
superior a 9,5 km; lo cual se relaciona directamente con el volumen y area de los distintos
depdsitos.

En la zona precordillerana la cabecera de los rios ha migrado hacia el este, generando pendientes
cada vez mas abruptas en el oeste. Por lo cual, con respecto a los slumps asociados a las laderas
del valle, se espera que se formen primero los del occidente, y que los deslizamientos cercanos a
la cabecera de los rios sean los mas nuevos. Es dificil constrefiir la edad de estos depdsitos dada
la pobre estratigrafia que se ha realizado en general en esta zona, sin embargo pueden haberse
formado conforme a la incision de los rios, es decir desde hace 5,8 Ma.

El conjunto de factores que influyen sobre la morfologia, condiciones geotécnicas, y por ende de
equilibrio de las pendientes, favorece la génesis de remociones en masa. Sin embargo, estas
condiciones no habrian sido suficientes y la sismicidad corresponde a un factor detonante, ya sea
como sismos discretos o como enjambres sismicos.

Existio un nivel freatico somero al menos durante el Mioceno hasta el Plioceno temprano,
declarado por la morfologia de las quebradas atribuible a grounwater-sapping. Esta caracteristica
de la tasa de aguas habria permitido que disminuyera la estabilidad del macizo rocoso, lo cual
sumado a aceleraciones sismicas cercanas a 1,0 g habria impulsado la génesis de deslizamientos.

Se presentan dos opciones de sismicidad como detonante. Una corresponde a sismicidad cortical
somera cercana a los deslizamientos, y la otra con fuente méas lejana, en el plano de subduccion y
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de mayor magnitud. A traves del andlisis estadistico de sismicidad cortical y del anlisis basado
de intensidades macrosismicas para los sismos de interplaca de lquique (1877) y Antofagasta
(1868); se obtuvo una aceleracion mayor en el caso cortical (0,8 g), por lo cual esta opcién parece
ser mas factible. Sin embargo, no fue posible deducir si todos los deslizamientos provinieron de
sismicidad ocurrida en la Flexura Moquella, sobre todo los de la zona de la Quebrada Tiliviche,
dada la lejania a esa fuente.

La falta de un nivel freatico alto en la zona, la estabilizacion de las pendientes a traves de
deslizamientos antiguos y la calidad geotécnica del material, no son condiciones favorables para
la génesis de mega-deslizamientos. Sin embargo, si podrian seguir ocurriendo remociones en
masa de menor tamafio en las laderas abruptas de las quebradas, sobre todo durante épocas
lluviosas en las cuales sube el nivel freatico en las zonas precordilleranas.
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8. Recomendaciones

Para conocer la edad minima de la gran avalancha que se encuentra entre las localidades de
Quisama y Camifia (Ca7N), se recomienda datar los sedimentos lacustres que se encuentran al
este y sobre el depésito de la avalancha, esto podria realizarse con **C en alguna capa organica.

En el sector con coordenadas 455470.39 m E y 7864434.24 m S, se encontraron depositos
arcillosos con contenido organico a una profundidad de 13 m. Estos podrian corresponder
justamente a los de la laguna generada post-Ca7N debido al ahorcamiento de la quebrada.

Figura 58: Depositos lacustres sobre los depositos de la avalancha C7N, lugar en donde se propone realizar
una datacion.
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Se debe indagar sobre la presencia de dep6sitos organicos al pie del deslizamiento C16S (sector
noreste) en la Quebrada Camarones, ya que aqui también se observa una zona de ahorcamiento
de la quebrada.

PULCALUNS oy

Figura 59: Zona de ahorcamiento de la Quebrada Camarones.

Hacia el este en las Quebradas Camarones, Latagualla y Camifia, aln permanecen pendientes
abruptas, en las cuales existe riesgo de que se generen futuras remociones en masa, dadas las
caracteristicas de alto angulo de viaje en un recorrido pequefio. Se pueden producir flujos
aluviales gatillados por las precipitaciones del invierno boliviano o caidas de roca gatilladas por
sismicidad, los cuales serian de alta velocidad y energia, muy peligrosos para las pequefias
comunidades que residen en estas localidades. Ademas esto se ve agravado dada la cantidad de
bolones, que posiblemente permanecen desde la época de las grandes remociones, y por el tipo de
sedimentos que conforman el suelo de los cerros de la zona, los cuales derivan de la
meteorizacion de ignimbritas y probablemente poseen un alto contenido de arcillas. Se
recomienda hacer estudios de susceptibilidad en las zonas circundantes a los poblados.

Esto ultimo es necesario, ya que los poblados se encuentran inmersos en medio de los
deslizamientos, principalmente a los pies de ellos, por lo cual la ocurrencia de aluviones es
altamente peligrosa. Acontecimientos de este tipo acaecieron en Febrero-Marzo del 2012, en los
alrededores de Camifia, debido a la gran cantidad de agua caida provocada por el “Invierno
Boliviano”, lo cual comprueba la necesidad de establecer mediadas de mitigacion en esta zona.
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Se deben realizar estudios estratigraficos para delimitar la edad y temporalidad de la ocurrencia
de los deslizamientos. Ademas se podré saber si estos ocurrieron en el techo de la ladera para
indagar acerca de efectos de amplificacion topografica asociados a la cima de las laderas.

Investigar la posibilidad de realizar estudios paleosismologicos en los depdsitos y asi conocer la
recurrencia y edad de los tltimos movimientos de la Flexura Moquella; con esto se podria acotar
la edad en la que ocurrieron los deslizamientos y saber si actualmente existe probabilidad de
ocurrencia.

Profundizar los estudios sobre geologia estructural y realizar analisis de estabilidad al este del
escarpe del deslizamiento Latagualla, ya que ahi se presentan zonas de grabens que podrian
constituir un futuro escarpe que se origine a partir un retroceso del deslizamiento.

Indagar en metodologias para modelo analogo, para corroborar o descartar la evolucion
geomorfologica propuesta.
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Zona 1: Quebradas Camarones-Umayani
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Zona 2: Quebrada Mifiimifi, Ullumani, Cutijmaya, Suca y Latagualla
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Zona 3: Quebradas Camifia y Retamilla
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Zona 4: Quebrada Tiliviche
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Anexo B: Cuadros resumen morfometria

Camarones

Nombre | Runout [km] Angulo de viaje [°] Volumen [10° m?] Area [km?]
CIN 2.7 20 106.0 2.4
C2N 4.5 16 821.3 7.1
C3N 3.3 16 636.9 4.9
C4N 3.9 12 225.0 55
C5N 25 14 66.3 2.8
C6N 5.0 12 1958.4 10.4
C7S 4.4 8 2329.0 7.7
Cc8s 25 12 1865.9 104
C9E 2.3 19 461.3 3.2
C10N 5.0 10 930.3 13.6
C1IN 2.7 19 31.2 0.3
C12N 1.7 25 35.8 1.6
C13s 3.2 13 1903.1 12.8
C14N 4.2 12 607.5 6.5
C15S 14 21 104.5 11
C16S 14 22 941.1 1.1
C17N 1.3 34 194.7 1.7
C18S 14 24 255.9 2.5
C19N 1.7 27 85.5 1.7
C20N 2.6 22 94.8 0.7
C21IN 2.8 23 126.3 2.5
C22N 1.8 18 224.1 1.6

Humayani

Nombre | Runout [km] Angulo de viaje [°] Volumen [10° m%] Area [km?]
H1S 1.61287 12.9562 0.8384 0.9309
H2S 3.3 10.6 48.8 4.4
H3N 2.1 20.7 285.3 3.4
H4S 1.6 22.7 89.5 0.9
H5N 2.8 16.8 112.0 0.8

Mifimifi

Nombre | Runout [km] Angulo de viaje [°] Volumen [10° m?] Area [km?]
M1N 1.3 7 6233.0 6.4
M1E 12.3 4 242.2 50.6
M1S 1.8 14 200.4 5.2
M2N 2.9 12 273.3 2.8
M3E 1.4 13 138.1 2.6
M4N 15 8 1191.0 5.7
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M5N 2.5 6 417.2 6.7
M6S 15 13 213.8 2.9
M7N 15 13 90.5 2.6
M8S 1.2 19 26.7 1.0
M9S 2.2 11 298.5 2.3
M10N 2.6 10 356.5 3.4
M11S 1.0 12 62.2 1.1
M12N 1.8 16 483.7 8.4
M13N 1.6 18 70.8 1.5
M14N 1.7 12 68.5 2.5
M15S 3.3 6 2631.7 30.4
M16N 1.6 19 123.3 14
Ullumani
Nombre | Runout [km] Angulo de viaje [°] Volumen [10° m¥] Area [km?]
Ul 1.7 11 192.5 2.5
U2 2.1 14 386.9 7.7
U3 2.8 9 1090.0 6.8
U4 1.6 10 225.2 3.8
us 14 13 126.0 14
0]9) 11 16 44.8 0.8
u7 1.2 20 31.0 1.0
usg el ol 2145 4.3
U9 wx wx 62.8 1.3
ul0 el ol 2.9 0.1
ull wx wx 31.8 0.6
ul2 1.3 22 11.6 0.4
Cutijmaya
Nombre | Runout [km] Angulo de viaje [°] Volumen [10° m%] Area [km?]
Cul 0.8 15 23.9 0.5
Cu2 15 16 57.5 0.6
Cu3 1.3 15 47.7 0.6
Cu4 0.9 17 25.5 0.4
Cu5 0.9 16 96.2 0.9
Cub 0.7 15 23.9 0.3
Cu7 0.9 15 10.9 0.3
Cu8 1.7 10 181.9 1.7
Cu9 1.1 13 96.5 3.0
Culo 2.0 11 955.5 8.0
Cull 14 16 71.8 1.6
Cul2 11 17 27.5 0.7
Cul3 1.7 9 106.6 1.2
Cul4d il el 224.9 4.5
Culs 14 15 53.2 0.8
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Cul6 1.7 10 94.4 2.1
Cul7 *x *k 248.4 5.0
Cul8 *x *x 6.0 0.6
Cul9 *x *k 37.6 0.8
Cu20 *x *x 77.7 0.8
Cu21 *x *x 316.5 3.2
Cu22 *x *x 12112.1 60.6
Suca
Nombre | Runout [km] Angulo de viaje [°] Volumen [10° m?] Area [km?]
S3N 3.9 8 276.3 3.0
S4AN 1.3 16 13.7 0.5
S5S 2.6 12 504.9 3.6
S6N 14 13 307.5 3.2
S7S 2.2 10 73.4 2.6
S8N 1.4 11 43.8 2.5
S9S 14 13 78.1 4.2
S10S 4.6 6 2159.6 35.2
S11N 1.8 13 229.0 3.1
S12N 2.4 11 2015 4.4
S13N 15 20 42.6 1.7
S14 1.8 16 196.4 51
S15 0.5 8 56.7 0.7
S16 0.5 9 6.4 0.2
S17 0.6 19 30.2 0.4
S18 1.2 16 34.8 1.4
S19 1.1 13 108.9 80.6
S20 0.6 16 53.6 0.9
S21 14 19 88.6 2.6
S22 1.0 19 7.9 0.4
S23 1.0 19 6.9 0.2
524 09 22 10.0 0.2
S25 1.1 23 12.5 0.5
526 1.0 23 64.5 0.6
S27 1.3 24 74.9 0.7
528 1.7 20 551.4 1.0
S29 1.6 23 85.0 1.0
S30 2.1 19 133.4 1.2
S31 1.5 17 22.3 0.5
S32 2.6 15 259.1 0.4
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Latagualla

Nombre | Runout [km] Angulo de viaje [°] Volumen [10° m¥] Area [km?]
L1E 6.7 8 3749.5 40.1
L2S 1.7 17 126.8 1.8
L3N 14 17 204 14
L4N 19 11 222.7 3.0

Camifa

Nombre | Runout [km] Angulo de viaje [°] Volumen [10° m?] Area [km?]

Calk 5.2 14 559.5 12.1
CazN 1.3 28 37.8 0.6
Ca3N 1.7 20 4.2 0.5
Ca4N 2.2 10 223.9 2.5
Ca5N 1.7 20 94.8 0.9
CabN 11 18 14.2 0.4
Ca7’N 2.2 15 493.2 2.1
Ca8S 1.0 12 20.2 0.8
Ca9s 1.0 17 41.3 0.7
Calo 2.1 21 263.3 3.1
Call 2.6 15 201.8 2.2
Retamilla

Nombre | Runout [km] Angulo de viaje [°] Volumen [10° m%] Area [km?]
RIN 2.0 8 17.6 0.8
R2N 3.0 23 7.5 0.7
R3N 15 11 226.8 2.2
R4N 11 12 90.9 2.1
R5S 1.3 22 71.9 0.6
R6S 1.0 14 69.0 0.5
R7 15 13 237.1 2.4
R8 15 16 165.4 14

Tiliviche

Nombre | Runout [km] Angulo de viaje [°] Volumen [10° m%] Area [km?]
T1N 0.4 9 3.3 0.4
T2N 0.3 10 0.2 0.1
T3N 2.1 14 1.8 0.3
T4N 1.3 9 127.1 3.6
T5S 1.3 14 33.4 2.2
T6S 1.7 10 168.6 3.3
T7N 1.2 12 35 0.8
T8N 1.1 11 34.2 1.0
T9S 11 10 24.7 0.6
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Anexo C: Tipificacion

Estado de la actividad* Simbolo| Distribucién Simbolo Estilo Simbolo
Activo 500-hoy (Holoceno) A De avance A Complejo C
A joven (Holoceno tardio) J De retroceso R Compuesto Ct
Inactivo maduro (Holoceno temprano) M Ensanchamiento E Multiples M
Inactivo viejo o relicto (Pleistoceno tardio) V/R Progresiva P Sucesivos S
Inactivo fosil 0 anciano (Pleistoceno temprano a medio) F Disminuyente D Unico U
*Basado en Antinao y Gosse (2008) Confinada C
Material | Simbolo Consolidacion Tipo de Rm ** Simbolo
Caidas y deslizamientos Avalanchas de roca ’
Roca R desarreglados
Slumps de roca 3
suelo S Deslizamientos coherentes De_slizar_niento en bloque de roca 4
Deslizamientos compuestos de roca 1

*"*Basado en Keefer (1984)
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Nombre | Estado | Distribucién| Estilo | Material | Tipo Observaciones
Camarones
C1s M A U R 3 Hummocky al W falla inversa, cambio de red de drenaje
CoN M P U R 3 Redes de drenaje que lo cortan Iongitudinalment_e y transversalmente; asociado a groundwater-
sapping

C3N M P M R 4

C4aN M P M R 4

C5N M P M R 4

C6N M P M R 4

C7S F A U R 3 Marcada red de drenaje

C8Ss F A ] R 3 Drenaje paralelo al escarpe

C9E F A U R 3 Proviene de la flexura

C10N F P M R 3 Dos deslizamientos en cuerpo principal

ClIN F E U R 3

C12N F E U R 3

C13s F E M R 3 Esta cortado por el rio, pero no forma lagunas actuales
C14N M P M R 3

C15S M A U R 4

C16S M A U R 4 Datacidn en el sector del ahorcamiento

Humayani

H1S F P M R 3

H2N F A U R 3 Revisar ladera norte arriba

H3N F E S R 3

H4S F A U R 3

H5N F R M R 3

Mifiimini
MIN E E s R 3 Deslizamiento lateral a M1E y gatillado por este, no es un levee; posee una antigua laguna en su
techo en la zona de mas al sur
M1E F P M R 1 De avance y enanchamiento, se reactiva en el toe y forma M2N.
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M1S
M2N

(P)D

R+S

w
N

Pliegues y abombamiento, con bastante deformacion interna.

M3E

>

R+S

M4N

M5N

Cruza hasta la ladera sur; gran cantidad de redes de drenaje en su techo; facetas triangulares o
abanicos.

M6S

Se conserva la red de drenaje original (que corresponde a la de la actual superficie). Gran retrabajo

M7N

Se conserva la red de drenaje original (que corresponde a la de la actual superficie)

M8S

C|Clwn| Z |C|C

Se conserva la red de drenaje original (que corresponde a la de la actual superficie)

M9S

M Ct

M10N

M Ct

M11S

M Ct

M12N

M Ct

M13N

M Ct

M14S

M Ct

M15S

M Ct

N
w

M16N

MmN < < |71 |I<

U|v|DO|O|O|O|O|O|>|T| M| U |D>

M Ct

| V| OV|OV|OV|O|O|0|O0|D |

WO W W[WWwW|WwWwo|lwlw| w Wi+ w

Dep6sito con alto grado de erosidn, en algunos sectores mas bien parece una avalancha que
slumps; este alto grado de erosién (fluvial y/o aluvial) puede explicarse mediante la erosion de un
rio de baja energia, o bien, el depésito originalmente tenia esa forma con muchos escarpes, y se fue
erodando hasta alcanzar el equilibrio.

Ullumani

Ul

Se encuentra en el eje de la Flexura Sucuna

U2

U3

U4

us

U6

u7

us

U9

u10

U1l

u12

M EAE4EAE4EAEAEDEDED R B

J|TUV|TUW|TV|OV|AW|V|TV|T|T|T|T

M E4E4E4EdEdIa 4 E4E4 RN R

| V|V WV|OV|O|O0|D|WV|D|O|D

WININNINDN N WWWwWWw|w|w|w
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Cutijmaya

Sucuna

Terraza de deslizamiento.

Ct

Ct

Ct

Ct

Ct

Ct

M
M
M
M
M
M
M
M
M
M
M
M
M

Cul
Cu2
Cu3
Cu4
Cus
Cub
Cu7
Cu8
Cu9
Culo

Cull

Cul2

Cul3

Cul4

Culs

Culé6

Cul7

Cul8

Cul9

Cu20

Cu21

Cu22

S3N

S4N

S5S
S6N

S7S
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S8N \% E M R 3

S9S F R U R 3

S10S F P M R 2 Muy erosionado, no se distingue facilmente la morfologia de hummock.
S1IN F P M R 3
S12N F P M R 3+2 Slump (Regresivo) sobre avalancha (de Avance).
S13N F E S R 4

S14S M A+E C R 3
S15N M A+E C R 3
S16N M A+E C R 3

S17S M A+E C R 3 Conjunto de slumps que presentan morfologia de anfiteatro, asociada a groudwater-sapping
S18N M A+E C R 3

S19S M A+E C R 3
S20N M A+E C R 3

S21S \% C U R 3
S22N M R+E Ct R 3 Conjunto de deslizamientos que presentan morfologia de anfiteatro, asociada a groudwater-sapping
S23N M R S R 2
S24N \% C U R 2

S25S \% C U R 3

S26S \% C U R 3

S27S \% C U R 3
S28N M R+E Ct R 3 Conjunto de slumpsque presentan morfologia de anfiteatro, asociada a groudwater-sapping
S29N \% C U R 3

S30S \% C U R 3

S31S \% C U R 3

S32S \% C U R 3
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Nombre | Estado | Distribucién| Estilo | Material | Tipo Observaciones
Latagualla
Megadeslizamiento: destaca por poseer abombamientos y zonas de extension (graben) tras el
L1E F A Ct R 1 escarpe; zonas de reactivacion en plano que queda en la superficie de deslizamiento dejando
hummock. Se preservan las redes de drenaje anteriores al deslizamiento.

ce | v | A [ | mes [ | e e s s
L2S \% E M R

L3N \Y A U R

L4N \Y R M R

Camiia
CalkE F P M R+S 2 revisar incision del rio
Ca2N F C U R 4
Ca3N F C U R 3
CadN M A U R 3 puede ser su cercania a la flexurg, parece poste_rior ala Iagung,’ pq hay_un meand_ro apandonado, y
por la forma en que cayd, debe haber sido por la erosion del pie del deslizamiento

Ca5N F P M R 3 tiene una bulto lobular arriba que parece mas un deslizamiento. Gw-sapping al nivel inferior.
Ca6N F C U R 3
Ca7N = P M SYR 2 pasa para el otro lado del rio fue Ilza:11 gttjjﬁac?sr:rﬁi :L\r:?;:?O(rc:rg: ZUNF))arte de més al W) y se formo una
Ca8S \ A U R 3 Avalancha sobre él.

Ca9s \% A U R 3

Cal0 F A U R 3 cercano a flexura, rota de modo oblicuo

Call J A U R 2 Presenta flujos aluviales y coluvios

Retamilla

RIN F C Ct R 3 cercano a flexura , en el techo hay gran cantidad de bloques, se ve bien parecido a un fluido
R2N F C M R 3 cercano a flexura, rota de modo oblicuo

R3N F A Ct S 3+2 cercano a eje del pliegue, afecta ignimbritas principalmente

R4AN F A M S 3 cercano a eje del pliegue, afecta ignimbritas principalmente

R5S \Y A ) R
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Tiliviche

R6S

R7

R8

TIN
T2N
T3N
T4N

T5S
T6S
T7N
T8N

T9S
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Anexo D: Distancia a la Flexura Moquella y parametros asociados

Tramo Distancia [km] Magnitud Mw  |Aceleracion PGA [g]J
1 123 56 05
2 8,7 54 0,6
3 25 58 03

4** 13 5,62 0,48
5 23 5,78 0,31
6 112 5,55 0,52
7 2.9 5,05 08
8 6,3 53 0,63
9 4 52 0,72
10 17,6 57 04

** Distancia medida con respecto a la Flexura Sucuna
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Graéfico 1: Volumen vs Angulo de viaje

Anexo E: Analisis morfométrico

Gréfico 3: Volumen vs Runout
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Gréfico 4: Area vs Runout
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Gréfico 5: Angulo de viaje vs Runout

Gréfico 6: Area vs Volumen

10,00 - ecC X 6,00 -
9’00 | ompuestos
8,00 - 5,00 - *
o Compuestos
S 7,00 - 4,00 -
E 6,00 - G
o £
a 5,00 - 5 3,00 -
3 4,00 - S
S 3,00 - Avalanchas € Trilacionales 2,00 A
o
2/00 7 @ Slumps 1,00 A @ Avalanchas
1,00 - ’0 'Il'raslacionales
0,00 : : : . 0,00 Slumps : : : .
0,00 5,00 10,00 15,00 20,00 0,00 10,00 20,00 30,00 40,00 50,00
Angulo de viaje promedio Area
Tabla 10: Valores promedio para cada tipo de remocién en masa, segun la clasificacién de Keefer (1984).
Runout promedio  Angulo de viaje Volumen total Avrea total Vol. Promedio A promedio
[knr] promedio [°] [km’] [kn?] [km’] [kn?]
Avalanchas 3.35 11.89 11.37 124.13 0.87 9.55
Slumps 1.72 15.07 28.91 313.03 0.25 2.65
Traslacionales 2.52 18.14 4.01 28.12 0.50 3.51
Compuestos 9.52 5.90 9.98 90.76 4,99 45.38
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