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TECTONICA ACTIVA DEL MARGEN COSTERO
EN LA LAGUNA SISMICA DEL NORTE DE CHILE

Este trabajo consiste en el estudio de la tectdnica activa en el margen costero de la localidad de
Pisagua, en el norte de Chile. Este sector corresponde a la parte central de la brecha sismica del norte del
pais. A través de este estudio, se intenta develar de la naturaleza de la deformacién activa en el blogue
costero y su interrelacion con la mecéanica de acoplamiento de placas. Para esto se realizaron anélisis
morfotectonicos, en torno a caracteristicas como pedimentos, drenajes y escarpes, asi como también se
utilizaron datos de sismicidad y modelos tomogréaficos de velocidades de onda, que se correlacionaron con
los andlisis anteriores. Ademas, se realiz6 una estimacién de la capacidad sismica de las fallas estudiadas.

Se definieron y agruparon 4 pedimentos separados por los frentes topograficos principales (sierras),
quebradas mayores y las estructuras presentes, evidenciando asi la zona de estudio una morfologia
escalonada con un rejuvenecimiento de la superficie hacia el margen Oeste, a través de los escarpes
mayores.

Los escarpes principales fueron interpretados como fallas, y atribuidas a un sistema de fallas mayor,
el cual es asociado a una estructura de orden orogénico responsable del Sistema de Fallas Acantilado, que
comprende fallas normales con descenso de los bloques oeste, y seria el factor de primer orden
responsable de la génesis del Acantilado Costero en el norte de Chile, teniendo a la vez como
consecuencia el alzamiento del blogque costero.

También, a partir de la informacion de sismicidad y modelos tomograficos proporcionados por el
proyecto FONDECYT 1130071 es posible relacionar los patrones alineados de la sismicidad cortical a las
fallas principales en la zona de estudio; asi como también a partir de la tomografia sismica 3D.

Se definieron relaciones temporales entre las distintas estructuras, definiendo que las fallas Tiliviche
y Pisagua presentan actividades mas recientes, mientras que la falla Junin se encuentra inactiva, con un
escarpe con bastante retroceso e incisiones de drenajes inactivas.

Las fallas en la zona de estudio muestran antecedentes de actividad neotectonica de largo plazo,
deformando superficies y depdsitos de edad nedgena. Se obtuvo a la vez, velocidades minimas de
deslizamiento, estimadas sobre la base de indicadores estratigraficos y cronoldgicos indirectos, mostrando
valores que varian entre 0,18 — 0.03 mm/afio.

Asi, la edad de la deformacion fue acotada a partir de datos de los pedimentos desplazados, las
incisiones mayores, el alzamiento del margen costero, y dataciones directas del escarpe Pisagua,
obteniendo una edad para la deformacion en la zona de estudio entre el Mioceno superior- Pleistoceno.

De acuerdo a las edades de los pedimentos (siendo mas jovenes hacia el Oeste) y la edad de la
deformacion, se propuso la evolucidn tectonica de la zona, asociando las fallas NS al rejuvenecimiento de
los pedimentos, mientras que las fallas E-O corresponderian a un gradiente de acomodo paralelo a la fosa.

Finalmente se determiné la capacidad sismica de las fallas, pudiendo estas generar terremotos
superficiales, con epicentros someros <20-15 km, y magnitudes cercanas a Mw=7.
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Figura 44.- (Abajo) Modelo propuesto por Armijo et al. (2015). (Arriba) Perfil topografico con
exageracion vertical. Se indicant los distintos periodos de deformacion a lo largo de la region del orégeno
(en Ma), la flecha amarilla indica regién frontal occidental del orégeno sobre la cual se ha propagado la
deformacion desde hace 10 Ma. WAT (West Andean Thrust) delimita los bordes de la corteza engrosada
en el Orégeno Andino (naranjo) del blogue marginal (rosado). Se indica también la estructura de
vergencia Este responsable de la formacion del Acantilado Costero (Modificado de Armijo et al., 2015).68
Figura 45.- Modelo de evolucién tectonica propuesto en este trabajo. Se destacan los distintos pedimentos
(S1, S2, S3 y S4) las fallas normales (Tiliviche y Junin). Linea punteada azul indica la incisién de las

quebradas mayores y la linea roja el Pediplano de AtaCAMA...........coceveieiiiieieiesese e 71

Tabla 1.- Magnitudes para los distintos segmentos de las fallas principales (Pisagua, Tiliviche y Junin).
LSR: Longitud superficial de la ruptura; M: Magnitud de Momento..........ccocvevereiiieieseene e 67



1. INTRODUCCION

1.1. Formulacién del problema y el caso en estudio

En las zonas costeras de margenes convergentes con subduccion, los procesos de
deformacion en la placa superior son el resultado de una compleja interrelacion entre la mecanica
de acoplamiento en profundidad, y las caracteristicas de la estructura de la placa superior (Beck,
1986, 1991; Tikoff y Teyssier, 1994; McCaffrey, 1994, 1996; Teyssier et al., 1995; Chlieh et al.,
2004; Yariez y Cembrano, 2004; Allmendinger et al., 2005; Carrizo et al., 2008; Allmendinger y
Gonzalez, 2009). Lo anterior establece una relacion causal entre la deformacion de la zona de

acoplamiento de placas y la naturaleza de la tectonica de la placa superior.

Diferentes autores han explorado esta interrelacién, vinculandola con la magnitud y angulo
del vector de convergencia, la geometria del margen, la reologia de las placas y la dindmica de la
zona de interfase (Beck, 1986, 1991, 1993; McCaffrey, 1994, 1996; Teyssier, et al., 1995; Wang,
et al., 2003; Tassara y Yafiez, 2003; Chlieh, et al., 2004; Yéafiez y Cembrano, 2004; Farias et al.,
2010). A pesar de lo anterior, el paradigma sobre la mecéanica de carga y activacion de fallas
costeras continla siendo motivo de discusion y controversia; debido principalmente a la
complejidad entre las heterogeneidades de la placa superior y el importante proceso de

deformacion activa asociada al contacto de placas.

En este contexto, la zona costera 0 marginal, que se localiza directamente sobre la zona de
acoplamiento de placas, representa una ventana Unica de observacion de dicha interrelacion. En
general, las velocidades de deformacién de las falla costeras, en relacidn a las tasas de erosion,
restringen los registros neotectonicos, producto de una rapida degradacién de ellos mismos. Este
problema se torna critico al momento de evaluar el peligro sismico en las zonas costeras con
subduccién, ya que la evaluacién de la capacidad sismica de las fallas se torna dificil y en

muchos casos es simplemente desconocido.

En el norte de Chile, durante los ultimos 20 afios, se han documentado fallas activas y
potencialmente activas a lo largo del bloque costero, las que evidencian una tectonica del tipo
extensional, ortogonal a la fosa, de primer orden; junto con alzamiento diferencial, bajo un
régimen permanente de convergencia. En un segundo orden y coexistiendo con las estructuras

extensionales, se han reportado componentes de rumbo paralela a la fosa en las fallas, junto con
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acortamiento paralelo a la fosa, asociado a fallas inversas (Armijo y Thiele, 1990; Niemeyer et
al., 1996; Delouis, et al., 1998; Gonzalez y Carrizo, 2000, 2003; Gonzalez et al., 2003, 2006,
2008; Dunai et al., 2005; Loveless et al., 2005; Allmendinger et al., 2005; Carrizo et al., 2008;
Allmendinger y Gonzélez 2009; Cortés et al., 2012).

La extrema aridez del Desierto de Atacama (el mas arido del Planeta) ha permitido la
extraordinaria preservacion de las morfoestructuras asociadas a la tectonica activa del margen
costero, lo que ha posibilitado su documentacion, de manera Unica en el Planeta. A pesar de lo
anterior, el desconocimiento de la geometria en profundidad de las fallas y su expresion
sismogeénica, continda siendo el problema crucial, que no ha permitido avanzar en la comprensién

de su mecéanica de activacion en relacion al ciclo sismico de subduccion.

Esta memoria atiende problematica anterior, generando un estudio de la tectonica activa de la
Costa del norte de Chile, entorno a la localidad de Pisagua (Figura 1). Este lugar conjuga tres

importantes caracteristicas que la expone como un candidato de estudio Unico:

a) La placa superior en esta region, se encuentra bajo la fase final de la carga intersismica de
la Laguna Sismica del Norte de Chile (Comte y Pardo, 1991; Beck et al., 1998; Bilek, 2010;
Contreras-Reyes y Carrizo, 2011 y Bejar et al., 2013; entre otros), con mas de 140 afios de
silencio sismico de magnitud Mw>8.5 (Comte y Pardo, 1991; Beck et al., 1998; Bilek, 2010;
Contreras-Reyes y Carrizo, 2011 y Bejar et al., 2013; entre otros). Esto establece una importante
transmision del estado de esfuerzos de la zona de acoplamiento a la placa superior, maximizando
la posibilidad de establecer relaciones entre el proceso de carga de la zona de acoplamiento y las

fallas corticales costeras.

b) La zona de Pisagua expone importantes fallas corticales, de diferente naturaleza, cuya
dimension o escala, las caracteriza como serias candidatas a representar discontinuidades
relevantes en la corteza continental, maximizando la posibilidad de cercania fisica entre las

estructuras y la zona de acoplamiento.

c) El registro Gnico de sismicidad cortical, con un mecanismo focal bien resuelto (Mw=5.7

2007; http://www.globalcmt.org/ ), evidencia la existencia de expresion sismogénica de la

deformacion de la placa superior.


http://www.globalcmt.org/
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Figura 1.- Contexto sismotectonico del margen Andino y ubicacion de la zona de estudio. Convergencia
relativa obtenida de Somoza, 1998 y Angermann et al., 1999. Sismos mas importantes se indican en
elipses de color negro, con el afio de ocurrencia y su magnitud. Magnitudes compiladas a partir de Comte
y Pardo, 1991; Beck et al., 1998; Bilek, 2010; Contreras-Reyes y Carrizo, 2011y Bejar et al., 2013. El
rectangulo gris indica un zoom hacia el norte de Chile en el centro del gap sismico, en Pisagua. Relieve
sombreado elaborado a partir de ASTER GDEM con resolucion de 30 m. Se indica el mecanismo focal
del terremoto cortical ocurrido el 24 de marzo, 2007 (http://www.globalcmt.org/), indicando epicentro.
Zona de estudio de detalle de este trabajo se enmarca en rectangulo rojo. PT: punto triple.



1.2. Objetivos

El objetivo general de esta memoria es establecer la naturaleza de la deformacion activa en el

bloque costero y su interrelacion con la mecéanica de acoplamiento de placas.

Para esto se desarrollaron los siguientes objetivos especificos:

1. Determinar la geometria de las estructuras del bloque costero

2. Determinar la cinematica de las fallas

3. Establecer temporalidad relativa de la deformacion

4. Establecer relaciones geométricas y espaciales entre fallas superficiales y la zona de

acoplamiento

5. Establecer relaciones teoricas entre la mecanica de la zona de acoplamiento sismico y la
activacion de fallas superficiales.

6. Determinar la capacidad sismica de las fallas y su naturaleza.

1.3. Hipotesis del trabajo

Considerando que el debate actual sobre la naturaleza de las fallas costeras a lo largo de la
subduccién Chilena, se focaliza en establecer la naturaleza del mecanismo de carga y activacion

de las estructuras, dos hipotesis generales emergen de dicha discusion:

i) Las fallas son cargadas y activadas instantaneamente asociadas a desplazamientos
cosismicos relevantes en la zona interplaca (subduction megathrusts). Esto implica que las fallas
serian debiles (con una friccién interna muy baja) y pueden acomodar deformacion sin una
cinematica de largo plazo, pudiendo acomodar extensién asociada a los terremotos de subduccion

y acortamiento durante el periodo intersismico de subduccion.

ii) Las fallas tienen un complejo mecanismo de carga y activacion debido a la
heterogeneidad geomeétrica asociada a su herencia genética. En este contexto, el proceso de carga
y activacion de las fallas, si bien es cierto esta vinculado al ciclo sismico de subduccion, éste sélo
contribuye al proceso de carga de corto plazo, siendo la convergencia de largo plazo y el
engrosamiento cortical por la adicién de material en la zona de acoplamiento (underplating), los
responsables del mecanismo de carga principal, coherentes con el proceso de construccion
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Andino. La cinematica de largo plazo de las fallas entonces debiere responder a estos ultimos

procesos Y las heterogeneidades cinematicas debieren responder a singularidades a escala local.

La presente memoria prueba la segunda hipdtesis expuesta sobre la base de las siguientes
consideraciones:

1) Las fallas costeras son responsables de la formacién de relieve a diferentes escalas (10-10°

m) por lo cual su caracter débil no es compatible con fallas constructoras de relieve.

2) A pesar que los estudios paleosismologicos aun son incipientes en Chile, no se observa
una correlaciéon temporal entre los grandes terremotos de subduccion y la activacion de las
fallas costeras.

3) Las interpretaciones de la cinematica de las fallas han sido sesgadas, producto de la

limitacion de escala de los anélisis, por lo cual, las posibles incompatibilidades cineméticas
no son tales.

A su vez, una importante hipo6tesis metodoldgica es probada en esta memoria, relacionada
con la potencial relacion mecénica de las fallas costeras con la zona de acoplamiento, evidenciada

por la actividad sismogénica cortical (microsismos) en los resultados preliminares de Comte et
al., (2014) (Figura 2).
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Figura 2.- Esquema de sismicidad de la zona de acoplamiento y su posible relacion geométrica con las
fallas costeras en el norte de Chile (Modificado de Comte et al., 2014).



1.4. Metodologia

Para lograr los objetivos antes mencionados, se llevd a cabo una estrategia metodoldgica

sinérgica y complementaria (Figura 3).
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(valores empiricos de [«
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Figura 3- Esquema de relaciones entre objetivos especificos y metodologias. Los objetivos especificos se
destacan en rectangulos negros y las metodologias en colores.

1.4.1. Anélisis remoto y digital

En primer lugar se hizo una recopilacion bibliogréafica enfocada en los antecedentes sobre la
deformacion tardia del bloque costero en el norte de Chile y la geodindmica de la Laguna Sismica
del Norte de Chile.

Sobre la base de informacién de mosaicos Quickbird, Google Earth, Bing Maps (de uso
publico) e informacion topografica de detalle del Shuttle Radar Topography Mission (SRTM)
(Farr et al., 2007) se desarrollé un andlisis estructural en el Applied Tectonics Laboratory,
Advanced Mining Technology Center (ATecLab - AMTC). El analisis consistio en el
reconocimiento y la cartografia de las estructuras mayores y rasgos morfotecténicos de las fallas
en la zona, y estructuras menores observables en las imagenes. Se utilizaron diferentes escalas de

trabajo para lograr cartografiar en detalle, tanto los rasgos tectonicos como los elementos
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deformados (superficies, red de drenaje, litologias y depdsitos cenozoicos). Este analisis permitio
la determinacién de la geometria de las estructuras en superficie y determinar antecedentes sobre
la temporalidad relativa de la deformacion y su cinemaética. Los resultados del analisis fueron
compilados en un Sistema de Informacion Geogréfico (SIG), en el software ArcGIS 10,

generando las bases para el trabajo de campo.

1.4.2. Trabajo en terreno

Sobre la base de iméagenes y mapas preliminares se realizaron dos campafias de terreno,
donde se desarroll6 un mapeo morfotectdnico, identificando indicadores morfologicos de la
deformacion, las caracteristicas de los escarpes de falla y evidencias de deformacién en rocas
estratificadas. El trabajo en terreno fue selectivo, escogiendo zonas para el trabajo en detalle.
Durante las jornadas de terreno fue necesario realizar una profunda induccion al reconocimiento

de rasgos neotectdnicos, lo que permitio el desarrollo correcto de esta tarea.

1.4.3. Sintesis de la informacidn y los analisis

Sobre la base de la informacién recolectada y los analisis anteriores, se realiz6 una sintesis
sobre los antecedentes morfotectonicos que caracterizan esta porcion de la Cordillera de la Costa,
enfocandose en las estructuras de mayor relevancia en la zona. Dicha sintesis es vertida en el
Mapa Morfotectdnico de la zona de Pisagua (Anexo), que permite describir cuantitativamente
tanto las fallas relevantes en esta porcion de la corteza, como los rasgos morfolégicos que las
evidencian. Dentro del Mapa anexo se pueden distinguir principalmente los escarpes mayores y
menores, distintos pedimentos clasificados en este estudio, la geologia a grandes rasgos obtenida
de la literatura, asi como también los drenajes principales; todas estas caracteristicas son descritas
en detalle més adelante en el texto.

1.4.4. Evaluacion de la capacidad simica
Considerando los siguientes argumentos:
i) La envergadura de las fallas estudiadas

ii) Que los resultados del presente estudio pueden ser considerados como indicadores tipos

para las fallas costeras de la Laguna Sismica del Norte de Chile

iii) EI compromiso geogréafico de las fallas con la Caleta de Pisagua
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Se determino la capacidad sismica de las fallas en estudio, estimando la magnitud sismica
maxima para las fallas (Mw) sobre la base de relaciones empiricas de escala entre la magnitud de
momento de un terremoto, la geometria de la ruptura y la magnitud del desplazamiento

propuestas por Wells y Coppersmith (1994).
1.5. Contexto del estudio

El presente estudio se enmarca dentro del Proyecto FONDECYT 1130071, titulado: Active
Forearc Faults in the Central Part of the Mature Northern Chile Seismic Gap: Insights From
Seismological and Neotectonic Detailed Analysis, desarrollado por la Dra. Diana Comte y el Dr.
Daniel Carrizo. El objetivo principal de este proyecto consiste en la determinacion de la
arquitectura tridimensional de las fallas costeras alrededor de la region de Pisagua, mediante un
estudio sismoldgico y morfotectonico; dicha region se encuentra ubicada en la brecha sismica
madura del norte de Chile, lugar donde se espera con proximidad la ocurrencia de un gran
terremoto de subduccidn, tsunamigénico. Durante el desarrollo de la presente tesis la actividad
sismica de la regidn en estudio experimentd un terremoto Mw=8.2 en la zona de acoplamiento.
La presente memoria es el resultado de la colaboracion académica entre el Departamento de
Geologia, el Departamento de Geofisica y el Advanced Mining Technology Center (AMTC) de la

Facultad de Ciencias Fisicas y Matematicas de la Universidad de Chile.

2. MARCO GEODINAMICO

2.1. Los Andes: Rasgos de primer orden con relacion a las fallas costeras
El margen occidental de Sudamérica es uno de los bordes de placa mas extensos y activos

del planeta, cuya génesis no colisional, es paradigmatica y controversial. La placa oceénica de
Nazca (hacia el sur la placa Antartica) subducta bajo la placa continental Sudamericana,
generando el segundo cordon orogénico mas grande del mundo (Figura 4) y es responsable del

relieve tectonico més importante del Planeta (~14 km) Armijo et al. (2015).

La convergencia entre la placa de Nazca y la Sudamericana, que se ha desarrollado durante
los ultimos 30 Ma, expone un vector que ha variado desde una orientacion oblicua al margen
(NE-SO) hasta su posicién actual N77°-78°E, con una ligera componente lateral. A pesar que la
velocidad de convergencia actual describe a este margen como el mas rapido y activo del Planeta,

dicha velocidad ha disminuido en su caracteristica de largo plazo (150 — 79 mm/afio) (Kendrick



et al., 2003; Somoza, 1998; DeMets et al., 1990). Dichas cifras han sido calculadas sobre la base
indicadores geologicos de largo plazo; sin embargo en la ventana de deformacién actual, la
velocidad de convergencia capturada sobre la base de mediciones geodésicas ha sido calculada en
65 mm/afo (CAP09-Kendrick et al., 2003; GPS-Angermann et al., 1999).

PLACA
SUDAMERICANA

Ausencia
de sedimentos
en la fosa

Figura 4.- Contexto geodinamico de la convergencia oblicua a lo largo del margen del norte de Chile y su
segmentacion morfotectonica. Relieve sobre el nivel del mar obtenido a partir de Aster GDEM-30m. ZA:
Zona del Arco, ZAA: Zona del Antearco, CC: Cordillera de la Costa, DC: Depresion Central, PC:
Precordillera, CO: Cordillera Occidental, SFA: Sistema de Fallas de Atacama. Cuadro rojo representa el
area de estudio. PN: Placa de Nazca, PSA: Placa Sudamericana.



Contexto Morfotectonico, la Estructura del Margen y la Deformacion Tardia

Para determinar las evidencias sobre la tecténica activa en una region determinada, el
andlisis morfotectonico es la herramienta fundamental que permite establecer la relacion entre la
deformacion activa y la evolucion del paisaje. A continuacion se describen los antecedentes

generales de la zona en estudio sobre los cuales es desarrollada la presente memoria.

El margen occidental de los Andes Centrales se caracteriza, en general, por presentar
provincias morfotectonicas caracteristicas, segun ejes paralelos a la fosa, controladas por
estructuras orogeénicas, cuya geometria evidencia su relacion genética con la subduccién (Reutter
et al., 1988, entre otros) (Figura 4 yFigura 5). En particular, para la regioén de Tarapacé (zona en
estudio), el margen occidental de los Andes es llamado anteraco (~450 km de ancho), término
que indica la zona localizada entre el arco volcanico activo y la fosa (Reutter et al., 1988). El
presente estudio se localiza en el antearco externo, porcion de la placa continental ubicada sobre

la zona de acoplamiento (Allmendinger et al., 2005; Carrizo et al., 2008).

De esta manera, en la zona de antearco se reconocen seis provincias morfotectonicas tipo que
de Oeste a Este son: a) El Talud Continental, b) La Plataforma Costera y c) La Cordillera de la
Costa (Niemeyer et al., 1996); d) La Depresion Central (DC), e) la Precordillera (PC), y f) la
Cordillera Occidental (CO) (Reutter et al., 1988) (Figura 4 yFigura 5).

a) Talud Continental

Corresponde a la porcién de la placa cabalgante (aproximadamente 80 km de ancho)
comprendida entre la fosa Chileno-Peruana y los 200 m b.n.m. (Niemeyer et al., 1996), la cual
marca un cambio relevante de la pendiente en la batimetria. La fosa no presenta un relleno

importante de sedimentos y expone profundidades maximas de 8000 m b.n.m.
b) Plataforma Costera

La plataforma costera se extiende entre la cota 200 m b.n.m. y el Acantilado Costero,
mostrando un ancho promedio de 5 km aproximadamente (Niemeyer et al., 1996). La expresion
de la plataforma costera emergida méas importante en el norte de Chile se localiza en la Peninsula

de Mejillones.

Para esquematizar la configuracion del antearco externo se utiliz6 la Figura 5 (Carrizo et al.,

2008), debido a ausencia de datos de batimetria para la zona de estudio.
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¢) Cordillera de la Costa

Formada por un relieve positivo, distribuida en una franja subparalela a la fosa, con un
promedio de 40 km de ancho y 950 m de altura, alcanzando, en sectores, alturas maximas del
orden de 2.000 m s.n.m. (Paskoff, 1979; Carrizo et al., 2008 entre otros). En el norte de Chile, se
encuentra constituida principalmente por plutones dioriticos a granodioriticos del Jurasico-
Cretacico Temprano y rocas volcanicas jurasicas, las cuales consisten en remanentes de un arco
magmatico Mesozoico, formado durante el nacimiento de los Andes modernos (Mpodozis y
Ramos, 1990). Sobre estas rocas mesozoicas se encuentra labrado un paleorelieve de edad

oligocena-miocena (Dunai et al., 2005; Quezada et al., 2010).
d) Depresion Central

Corresponde a la actual cuenca tectonica asociada al desarrollo del frente orogénico
occidental de los Andes Centrales, con un ancho promedio 40 y 55 km. En términos generales, su
superficie es plana, con una inclinacion hacia el O (~3-4°) hacia el borde oriental. Su altura
promedio varia entre 1100 - 1900 m s.n.m. Esta unidad representa una cuenca cuyos depdsitos
son principalmente de facies de abanicos aluviales y lacustres, productos de la erosion del frente
cordillerano activo de la Precordillera. De acuerdo a Naranjo y Paskoff (1985) en esta unidad se
reconoce una extensa superficie de pedimentacion, activa desde el Mioceno, llamada Pediplano

de Atacama.
e) Precordillera

Este rasgo tiene entre 20 y 35 km de ancho y su altura varia entre los 1.500 y 3.600 m s.n.m.
Corresponde a un importante escalon morfoldgico, asociado al escarpe del frente de propagacién
orogenico del Sistema de Fallas de Domeyko (Charrier et al., 2014; Armijo et al., 2015).

f) Cordillera Occidental

Corresponde a la zona donde se encuentra el actual arco volcanico, constituido
principalmente por edificios volcanicos de edad miocena-holocena, junto a secuencias
sedimentarias y volcanicas deformadas de edad miocena-pliocena. Se ubica inmediatamente al
occidente del Altiplano y presenta una topografia fuertemente irregular. Tiene una amplitud entre

50 y 100 km, y su altitud aumenta desde los 3.300 m al Oeste, hasta los 4.800 m al Este, y
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destacan estratovolcanes de edad miocena-holocena que alcanzan alturas entre los 3.800 y 6.350

m s.n.m., encontrados sobre las sucesiones nedgenas deformadas (Garcia et al., 2011).
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Figura 5.- Diagrama esquematico de los dominios morfo-estructurales en el antearco externo del norte de
Chile. Mosaico de relieve sombreado con batimetria (Von Huene y Ranero, 2003) y topografia
(SRTM90m) correspondiente a la regién de Antofagasta (Modificado de Carrizo et al., 2008).

Durante los ultimos 20 afios, se han realizado importantes experiencias geofisicas para
determinar, en primer orden, la arquitectura de la zona de acoplamiento y la placa superior (i.e.

Gotze et al., 1994; Wigger et al., 1994; ANCORP Working Group, 1999; Oncken et al., 2006,
entre otros).

La Placa de Nazca, al subductar bajo la Placa Sudamericana, genera un complejo proceso de
curvatura y recuperacién (hasta el momento no bien entendido) cambiando su angulo de
inclinacion, una vez traspasado el umbral de la zona de contacto. En términos generales, la
inclinacion de la placa de Nazca ha sido establecida en base de la localizacion de la sismicidad,
asociada al proceso mismo de subduccidn y el contacto fisico entre las placas. La Placa de Nazca
bascula hacia el Este, generando un angulo de envolvente general que varia entre ~10° y ~20°
(Figura 6) (Contreras-Reyes et al., 2012). Dicha geometria de la zona de acoplamiento ha sido

relacionada con limites tectonicos bien definidos, fundamentados en estudios sismicos marinos e
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hipotesis propuestas sobre la base de la tectonica de superficie (ver antecedentes en Contreras-
Reyes et al., 2012).
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Figura 6.- Estructura del margen en la zona de estudio. a) Perfil tomografico y un bloque diagrama sobre
la estructura del margen y b) Zonacion tectonica propuesta por Contreras-Reyes et al., 2012; (Modificado
de Contreras-Reyes et al., 2012).

La placa superior (antearco externo) presenta, de esta forma, dos zonas principales: i) El
Bloque Marino; y ii) El Blogue Costero (Contreras-Reyes et al., 2012). El Bloque Marino se
localiza entre la fosa y el Escarpe Costero, muestra evidencias de extension y colapso hacia la
fosa, asociada a fallas normales con bloques que descienden sisteméaticamente hacia la fosa
observados tanto en perfiles de reflexion como en la batimetria de alta resolucién. EI Bloque
Costero, donde se contextualiza la presente memoria, expone una tectonica de alzamiento

regional y local permitido por fallas de alto angulo, evidenciadas por una cinematica dominante
13



extensional. A pesar de lo anterior, la magnitud de la extension es evidentemente menor a la del

Bloque Marino.

En esta arquitectura general, una estructura de primer orden, orogénica, con vergencia Este
emerge como un limite tectonico relevante (a la escala de la subduccién) vinculado a un sistema
de fallas de tipo normal, con descenso del bloque oeste hacia la fosa (Armijo y Thiele, 1990;
Contreras-Reyes et al., 2012; Armijo et al., 2015), cuya expresion en el paisaje esta vinculada a
escarpes kilométricos tanto en la batimetria como en la costa. Esta estructura seria la responsable
de la génesis estructural del Acantilado Costero. Contreras-Reyes et al. (2012) vinculan dicha
segmentacion y la génesis mecanica del Sistema de Fallas Acantilado Costero con un cambio
abrupto en la inclinacion de la zona de acoplamiento (slab), observado sobre la base de
tomografia sismica anfibia y la relocalizacion del Terremoto de Tocopilla del afio 2007, como lo
sugieren Armijo y Thiele (1990).

2.2. Sismotectdnica del margen: Sismicidad y el proceso activo de deformacion
2.2.1. Terremotos histdricos en el norte de Chile

La comunidad cientifica nacional e internacional reconoce a la costa oeste de Ameérica del
Sur como uno de los bordes sismicamente mas activos del mundo, Chile abarca
aproximadamente la mitad de esta region. Aunque actualmente estd bien establecido que el
contacto por subduccién entre las Placas de Nazca y Sudamérica es la principal causa de esta
actividad sismica, existen otras fuentes sismicas relacionadas con el proceso de subduccion, que
se ubican tanto a lo largo de la placa oceanica subductada, como en la placa superior continental.
De esta forma, las principales fuentes sismicas en Chile corresponden a terremotos interplaca,
intraplaca profunda e intraplaca superficial (Figura 7); y cada una de ellas presenta diferentes
tasas de sismicidad, mecanismos focales, y sobre todo diferentes calidades de informacién

historica.

La contrastada interaccién de una placa oceanica fria (mas densa) bajo una continental
menos densa, genera en las zonas de subduccidon una anomalia térmica fria en profundidad
asociada a la que se ubica en la zona sismogénica interplaca, cuyo limite inferior (mas profundo)

se encuentra entre los 40 y 60 km de profundidad (Lallemand, 1999). El acoplamiento de placas o
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zona interplaca genera en superficie deformaciones elasticas y permanentes que pueden alcanzar
extensiones de centenares de kilometros (Ruff y Kanamori, 1983; Comte y Suarez, 1995). De
modo que la proyeccién de la zona acoplada esta ubicada entre la fosa y la zona costera. Un

ejemplo de este tipo de terremotos corresponde al ocurrido el 1° de Abril de 2014 (Mw=8.2).

sismos intraplaca
superficiales

sismos intraplaca
profundos

Figura 7.- Esquema que presenta los distintos tipos de fuentes sismicas. El circulo representa el area de
estudio estableciendo la relacion entre la zona acoplada interplaca y los sistemas de fallas superficiales en
las zonas costeras.

Los sismos intraplaca de profundidad intermedia son los equivalentes al sismo de 1950
ocurrido bajo la ciudad de Calama; otro ejemplo de un sismo intraplaca de profundidad
intermedia es el ocurrido el 13 de Junio de 2005 (Mw=7.8) en la region de Tarapaca, también
conocido como el sismo de Huara, debido al dafio que causo alli. Su profundidad varia entre 90 y
115 km (Delouis y Legrand, 2007) y el mecanismo focal es de tipo tensional, donde uno de los
planos de falla posible estd en concordancia con la distribucion de sus réplicas, siendo éste sub-

horizontal.

Por otro lado, los sismos intraplaca superficiales son aquellos que podrian asociarse a los
sistemas de fallas presentes en este estudio, un ejemplo de este tipo de sismo corresponde al
terremoto de Aroma, 2001 Mw=6.2 que estuvo vinculado al cambio de esfuerzos regionales
provocados por el terremoto del Sur del Perd en 2001, Mw=8.4. La interaccion de la zona
acoplada y la activacion de fallas superficiales no se limita al norte de Chile y el ejemplo més
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reciente de la activacion de un sistema de fallas costeros asociados a un gran terremoto
corresponde al sismo del 11 de Marzo de 2010 en Pichilemu, Mw ~7.0 asociado al terremoto
interplaca de 2010, Mw=8.8.

Aungue no existe un archivo histérico tan completo como el del sur del Pert o el de Chile
Central, es posible identificar una serie de terremotos histdricos a lo largo del contacto interplaca
que indican el alto grado de acoplamiento sismico que existe en esta zona (Ruff y Kanamori,
1983; Cahill y Isacks, 1992; Delouis et al, 1997). El sismo mas reciente que afect6 el area de
estudio corresponde al ocurrido, durante el desarrollo de esta memoria, el 1° de Abril de 2014,
Mw=8.2; este sismo ocurre en la parte central de la brecha sismica del norte de Chile, definida
por el Gltimo gran terremoto que afectd la zona y el mejor documentado de los terremotos

historicos, ocurrido en 1877 (Figura 8).
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Figura 8.-. Largos de ruptura de terremotos historicos interplaca en la zona de estudio, adaptado de
Marquardt, (2005). Se destaca en rojo el terremoto de Pisagua, 2014 Mw=8.2.

La variedad de los largos de ruptura de los grandes terremotos en el sur del Per( y en el norte
de Chile, presentada en la Figura 8, da cuenta de la complejidad asociada a los periodos de
retorno de grandes terremotos y en particular a una concepcion mas actualizada del ciclo sismico.
El ciclo sismico es un concepto acufiado inicialmente a comienzos del siglo pasado, cuando se
intento establecer cierta periodicidad de los grandes terremotos, pero a medida que ha aumentado
la base de datos a nivel mundial se ha logrado comprender que, si bien es cierto que

conceptualmente existe un ciclo de carga y descarga de energia acumulada, el periodo de
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recurrencia utilizado originalmente no corresponde a lo definido tedricamente. Esto debido a que
la secuencia de grandes terremotos en el tiempo, los que generalmente son pocos para una zona
en particular, no son equivalentes ni en magnitud, ni el largo de ruptura y los periodos de
recurrencia estimados tienen una dispersion muy grande, no so6lo por la escasez evidente de datos

historicos, sino que también porque el fendmeno es mucho mas complejo.

2.2.2. Principales caracteristicas del terremoto de Pisagua, 2014 Mw=8.2

Durante 20 afios, desde que se tienen registro confiables con la red mundial (1973-1993), la
brecha sismica del norte de Chile tuvo s6lo un sismo relevante ocurrido en 1987, Mw=7.2. Este
sismo fue localizado en la parte mas profunda del contacto interplaca. Durante los 10 afios
posteriores (1994-2003) solo al sur del extremo sur de la brecha sismica del norte de Chile
ocurrid el terremoto de Antofagasta, 1995 Mw=8.0, el que junto a la ocurrencia del terremoto de
Arequipa en el sur del Pert en el afio 2001 Mw=8.4, aumentaron las probabilidades de ocurrencia
del gran terremoto esperado en el norte de Chile. En los 10 afios siguientes (2004-2013), el
terremoto de Tocopilla, 2007 Mw=7.7 activo el extremo sur de la brecha sismica y durante el afio
2009 hubo dos sismos de magnitudes Mw=6.1 y Mw=6.5, ubicados ambos costa afuera de
Pisagua.

En Marzo, 2014 la sismicidad costa afuera de Pisagua aument6é dramaticamente comenzando
el 16 de Marzo con un sismos de magnitud Mw=6.5 y otro el 17 de Marzo Mw=6.5; el segundo
periodo de aumento de sismicidad ocurrio el 22 y 23 de Marzo, 2014 con sismos de magnitudes
Mw=6.2 y Mw=6.3, respectivamente, y con un aumento importante de sismicidad de magnitudes

menores a Mw=6.0.

Luego, el 1° de Abril, 2014 ocurre el terremoto de Pisagua Mw=8.2, activando la porcién
norte de la brecha sismica asociada al terremoto de 1877 (Figura 8); este terremoto tuvo una
réplica de magnitud Mw=6.9 ese mismo dia, tres réplicas importantes el dia siguiente: dos de
magnitudes Mw=6.9 e incluyendo la mayor observada hasta ahora de magnitud Mw=7.6; las dos
réplicas importantes siguiente ocurrieron el 4 de Abril (Mw=6.3) y el 11 de Abril (Mw=6.2).
Desde entonces a la fecha no se han observado réplicas importantes en el area de ruptura del

terremoto de Pisagua, 2014.

Estudios recientes concuerdan que el terremoto de Pisagua, 2014 activd la parte central de la
Ilamada brecha sismica del norte de Chile (Figura 9), que corresponde al ultimo segmento mayor
17



del borde activo de América del Sur que no se rompi6 durante el siglo pasado (Comte et al.,
2014, Schurr et al., 2014, Ruiz et al., 2014).
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Figura 9.- Terremotos histéricos y registrados instrumentalmente en el norte de Chile y sur del
Per(. Instrumentos IPOC utilizados se muestran en azul (BB: broadband, SM: strong motion). A la
izquierda se indican los largos de ruptura vs tiempo; al centro se muestra la distribucion de
deslizamiento asociada al terremoto de Pisagua (2014) y su réplica mas importante; a la derecha el
déficit de momento se sismico por km a lo largo de la costa, el momento total acumulado desde
1877 se indica en rojo y el momento remanente habiéndole restado todos los sismos magnitud
Mw>7 en linea punteada (Modificado de Schurr et al., 2014)

Schurr et al. (2014) realizaron andlisis cinematicos del terremoto de Pisagua, 2014.
Determinando que durante los primeros 30-45 segundos la ruptura se propagd desde la zona mas
profunda, a lo largo del contacto interplaca, aumentando su velocidad de ruptura hasta alcanzar la
proyeccion de la linea de costa. Al término de la ruptura, el area cerca del epicentro fue
reactivada. A pesar de lo relativamente complicado del proceso de ruptura, el desplazamiento
acumulado muestra un patrén simple con un deslizamiento cosismico maximo de 4.4 m.
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La replica méas importante hasta ahora corresponde a la del 3 de Abril de 2014 (Mw=7.6), la
que al igual que el sismo principal, inicia su ruptura desde abajo y luego la ruptura se propaga
hacia el noreste alcanzando un méximo desplazamiento de 1.2 m después de 20 segundos. Ambos
sismos involucraron un area del orden de 200 km a lo largo del margen. El area de ruptura del
terremoto de Pisagua corresponde a una zona de acoplamiento intermedio de acuerdo a analisis
geodésicos, separada de otras zonas completamente acopladas en la brecha sismica del norte de
Chile (Figura 10). EI sismo principal se nucle6 en el borde noroeste de la zona acoplada y la
ruptura se propagé desde alli hacia la zona central. La sismicidad que precedié al terremoto de
Pisagua, 2014 también se concentrd en la zona de acoplamiento intermedio bordeando la zona de

mayor acoplamiento a lo largo de tres nucleaciones de precursores.

Dias

Acoplamiento

-230 -
-72° -71° -70°

Figura 10.- Mapa de acoplamiento intersismico geodésico y precursores. Se indican las
nucleaciones de los precursores de Julio-Agosto 2013, Enero y Marzo 2014.

La zona mas profunda de la ruptura del sismo principal y de su Unica réplica mas importante
(Mw=7.6) concuerdan con la zona mas profunda del contacto interplaca. La propagacion
acelerada de la ruptura hacia las zonas de mayor acoplamiento, indica que el terremoto de
Pisagua (2014) afect6 Unicamente a un pequefio segmento de la brecha sismica del norte de

Chile, liberando solo una parte del déficit de deslizamiento acumulado desde 1877.
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Comparando la historia de deformacion previa con la asociada a los precursores y la
secuencia del terremoto de 2014, Schurr et al. (2014) determinan que el &rea asociada muestra un
alto gradiente de acoplamiento, desde muy débil en la parte superior a muy acoplado en la parte

inferior, a lo largo del contacto sismogénico interplaca.

Los precursores y los enjambres simicos ocurren preferencialmente en regiones de baja
acumulacién de deformacion intersismica, que tiende a delimitar zonas acopladas en el contacto
interplaca. El terremoto de Tocopilla, 2007 (Mw=7.7) y sus réplicas, y el terremoto de Pisagua
(Mw=8.2) con sus precursores podrian ser interpretados como zonas de baja deformacién
intersismica, rodeando una zona altamente acoplada de unos 250 km de longitud ubicada en la
zona central de la brecha sismica del norte de Chile, que tiene un déficit acumulado de
deslizamiento de 8-9 m desde 1877, asociado a un terremoto de magnitud maxima Mw~8.9 para

el caso menos probable que toda la brecha sismica falle en un Unico evento.

A pesar de lo anterior, la reduccion del déficit de deslizamiento del orden de un 50%, en el
area del terremoto de Pisagua, disminuye la probabilidad de que un futuro terremoto libere el
déficit actual en un unico sismo. Sin embargo, al ser la reduccion del déficit de deslizamiento

solo parcial, el potencial sismico del norte de Chile permanece siendo alto.

2.2.3. Modelo de velocidades de ondas de cuerpo

Comte et al. (2014) obtuvieron una tomografia sismica que entregé un modelo 3D de
velocidades de las ondas P y S (razon Vp/Vs) utilizando los datos procedentes de varios
experimentos sismoldgicos realizados en el norte de Chile durante los ultimos 25 afios y, ademas,
se utilizaron los datos de las redes IPOC-CSN, y las redes sismicas pre- y post-terremoto
ONEMI-CSN-UChile. Cabe destacar que en este modelo la razén Vp/Vs es inversamente
proporcional al médulo de rigidez u, correspondiendo asi los valores de alta rigidez a bajos
Vp/Vs; y valores de baja rigidez a altos Vp/Vs. Comte et al., (2014) determinaron, también, la

localizacion hipocentral de todos los sismos registrados.

A continuacion se presentan dos secciones, una orientada N70°E (Figura 11 a), con un ancho
de £25 km con origen en la fosa; y otra orientada perpendicular a la traza de la falla (Figura 11 b)
de Pisagua (N160°E) de ancho +£15 km. Ambas incluyen la distribucion en profundidad de la

sismicidad, donde los circulos azules corresponden a la sismicidad base, los circulos amarillos
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corresponden al experimento Pisagua 2013 (FONDECYT 1130071), y los rojos a las réplicas del
terremoto de Pisagua, 2014.

a) Perfil a Lo largo de la Traza b) Perfil Perpendicular a la Traza
de la Falla de Pisagua de la Falla de Pisagua
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Figura 11.- Perfiles trazados en la falla Pisagua y proyectado el modelo de velocidades de ondas de
cuerpo a través de la razén Vp/Vs (Comte et al., 2014). a) Perfil a lo largo de la traza de la falla Pisagua,
b) Perfil perpendicular a la traza Pisagua.
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3. ANALISIS MORFOTECTONICO ENTORNO A PISAGUA

En este capitulo se desarrolla un analisis morfotectonico de la zona en estudio, identificando
y caracterizando los rasgos neotectdnicos principales con el objeto de describir cualitativa y

cuantitativamente la deformacion activa en esta porcion de la Cordillera de la Costa.

3.1. Descripcién general y conceptos tedricos

En el area de estudio, la Cordillera de la Costa se encuentra delimitada al Oeste por el
Acantilado Costero, formando un escalén morfolégico de 1.000 m en promedio (Paskoff 1979);
mientras que hacia el Este, la Cordillera disminuye en altitud ligeramente hasta configurar un
margen erosivo con la depresion Central. El relieve expone dos morfologias caracteristicas
principales, a escala regional (Figura 12): i) Un relieve de tipo maduro, configurado por sierras
aisladas rodeadas por extensas pediplanicies, las que forman un relieve en general suavizado sin
el desarrollo importante de incisiones verticales. ii) El rejuvenecimiento del paisaje, producto de
la sobreimposicion de la deformacién al relieve maduro, evidenciado diversos escarpes tectonicos

de diferente naturaleza y edad relativa (Carrizo et al, 2008; Quezada et al., 2010).
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Figura 12.- Mapa de la region de estudio, donde se observan los dos 6rdenes de morfologias principales:
el relieve suavizado, las sierras aisladas (gris) y los escarpes principales (lineas negras). Realizado sobre la
base de Google Earth.
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Para describir de forma adecuada las morfologias principales de la zona de estudio, es
necesario realizar la introduccién de ciertos conceptos tedricos, los cuales son explicados a

continuacion.

3.1.2. Piedemonte, Pedimento y Pediplano

Piedemonte se denomina a un area de diversa morfologia que cubre desde el pie de las
sierras (upland), dominadas por la erosion de sedimentos, hasta la parte baja de cuencas
(downland), dominadas por el transporte y deposito de sedimentos. Los piedemontes pueden ser,
por lo tanto, sometidos a procesos de erosion, transporte o dominado por depdsitos. Estos
dominios pueden variar tanto espacial como temporalmente, generando una compleja variedad de
formas de relieve de piedemonte, incluyendo, entre otros, abanicos aluviales y pedimentos
(Goudie, 2004)

Los pedimentos corresponden a relieves desarrollados en piedemontes. Este término ha sido
diversamente descrito por numerosos autores; Burbank y Anderson (2011), definen pedimento
como superficies erosivas de bajo relieve labradas sobre un sustrato rocoso. Cooke (1970), indica
que los pedimentos estdn compuestos por superficies erosionadas a traves de sustrato rocoso y
material aluvial, estan usualmente en discordancia con las estructuras, tienen perfiles
longitudinales concavos hacia arriba o rectilineos, con pendientes maximas de 11° y estan
discontinuamente cubiertas por detritos. Complementando lo anterior, el consenso de la
comunidad de geomorfélogos indica que los pedimentos son el resultado del retroceso de la

pendiente, estableciendo un origen diacrénico para la formacion de la superficie (Goudie, 2004).

Por otro lado, Ritter et al. (2002) en lugar de adoptar una definicién, prefieren resumir las

caracteristicas universalmente reconocidas de los pedimentos:

1. Los pedimentos son superficies erosivas que limitan y cambian la inclinacion de un frente

de montafia o escarpe.

2. Su origen es completamente erosivo y normalmente se forman en una direccion que

diverge de la tendencia de las estructuras regionales.

3. Las superficies usualmente, pero no necesariamente, cortan las mismas rocas que

componen la montafia.
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4. Generalmente son mas amplios y continuos en areas con estabilidad tectonica vertical
(e.g. Dohrenwend, 1994).

5. Pueden tener una delgada cobertura de sedimento que presuntamente representa la carga
que estad en transito. Frente al cuestionamiento que radica en cuanto material aluvial debe ser
tolerado antes de que un pedimento sea considerado un abanico aluvial, Cooke (1970) restringe
los pedimentos a la parte de la superficie erosionada que no es continuamente cubierta por

material aluvial.

6. Se encuentran principalmente en regiones aridas, aunque muchos autores no restringen el
proceso de pedimentacion al clima. Informacion recogida en terreno en el Desierto Mojave
(California, USA) sugiere que algunos pedimentos pueden ser relictos que se formaron bajo un

clima mas himedo caracteristico del Terciario (Ritter et al., 2002).

Por ultimo, un pediplano consiste en una superficie regional extensa de bajo relieve formada
por la coalescencia de numerosos pedimentos (Goudie, 2004), generado posterior al proceso de

agradacion, como se puede observar en la Figura 13.

a) Piedemonte
Cono aluvial

b)
Pedimento

Pedimentacién marginal

° Sierras aisladas Agradacion

de la planicie

Pediplano

Figura 13.- Diagrama de bloque esquematizando el proceso de pedimentacion. Ejemplificando los
términos piedemonte, pedimento y pediplano (Modificado de Servicio Nacional de Geologia y Mineria,
2008)
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3.1.1. Escarpes de Falla

Las morfologias generadas por las fallas son indicadores sensibles del estilo y el tiempo de la
actividad tectdnica. Un escarpe puede ser generado por distintos tipos de fallas (normal, inversa,
de rumbo y/o compuesta) y su definicion varia entre diversos autores, siendo asi una morfologia
conspicua que debe ser cuidadosamente reconocida en terreno. Stewart y Hancock (1990),
definen un escarpe de falla como un rasgo morfoldgico tecténico concordante, o

aproximadamente concordante, con un plano de falla que ha dislocado la superficie del suelo.

La morfologia inicial de un escarpe de falla esta fuertemente influenciada por el estilo de
deformacion cerca de la superficie. Los primeros estudios en escarpes de falla se realizaron en
fallas normales con escarpes simples de piedemonte (Figura 14 a, Gilbert, 1928). Sin embargo,
esta morfologia simple se puede ir complicando, ya sea por la descomposicién de una falla en
varias, produciendo escarpes multiples (Figura 14 b) o por la repeticion de desplazamientos a lo
largo de una misma falla, lo que forma escarpes compuestos (Figura 14 c) (Stewart y Hancock,
1990).

Escarpe

Escarpe _, ] 4
////// 4/////////,'////////

= |
(a) Escarpe simple (b) Escarpe multiple (c) Escarpe compuesto

S

Figura 14.- Clasificacion morfolégica de los escarpes de falla. Esta clasificacion se realiza sobre la base
de la morfologia del perfil de los escarpes, de manera independiente de la geometria y cinematica de las
fallas (Modificado de Wallace, 1977; Stewart y Hancock, 1990).

Wallace (1977) define las distintas componentes morfoldgicas de un escarpe de falla,
utilizando conceptos explicados anteriormente por Wood (1942), Young (1972) y Cooke y
Warren (1973). Se gener0 asi un modelo explicativo de los escarpes de falla (Figura 15), en base
a escarpes de falla normal jovenes en la provincia de Basin & Range de USA; en este modelo las
superficies originales superior e inferior corresponden a los segmentos de la superficie inicial que

ha sido desplazada por la falla. EI pie o base del escarpe y la cresta son, respectivamente, los
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extremos inferior y superior del escarpe de falla; free face es la superficie expuesta resultante del
fallamiento o como consecuencia del fracturamiento gravitacional; debris slope indica la
pendiente de detritos acumulados bajo el free face; y, por ultimo, wash slope hace referencia a
cualquier parte del escarpe controlada por erosion fluvial o depositacion. Este modelo
corresponde a la fase inicial de un escarpe de falla, no obstante una vez generado,
inmediatamente comienza a cambiar su morfologia debido a procesos de erosion, produciéndose
un retroceso del escarpe y el enterramiento del free face en sus detritos debido a la degradacién
del sustrato; el tiempo del transcurso de este proceso dependera de la litologia de sus

componentes y la tasa de erosion del sector donde se encuentra.

Superficie original superior

Figura 15.- Nomenclatura morfoldgica utilizada por Wallace (1977) para describir las partes de un
escarpe de falla normal. Modificado de Wallace (1977).

Los escarpes de fallas inversas son mas complejos que los escarpes producidos por los demas
tipos de fallas. Phillip et al. (1992) describieron 7 tipos de escarpes de fallas inversas (Figura 16),
de acuerdo a su morfologia, basandose en rupturas de superficie historicas. El control en la
morfologia de los escarpes incluye la cantidad de desplazamiento, la direccion del
desplazamiento, la geometria de las fallas, las propiedades de los materiales superficiales y la
topografia (Phillip et al., 1992).

Fallas inversas de manteo muy pronunciado (45°) en roca caja producen escarpes simples de
falla inversa (Figura 16 a); por otro lado fallas de alto &ngulo en material fragil no consolidado
terminan en escarpes de colapso de la placa cabalgante (Figura 16 b), lo que ocurre cuando el
material sobresaliente del escarpe colapsa, usualmente durante movimientos sismicos. Con bajos
angulos de manteo, el fallamiento inverso produce crestas de presion (Figura 16 c-f), el tipo de

cresta de presion depende de la reologia del material superficial y de la magnitud del
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deslizamiento; un aumento en la componente oblicua de deslizamiento resulta en una cresta de
presion en escalon (échelon) (Figura 16 g) o fisuras de tension oblicua en los frentes de la cresta
de presion (Figura 16 d) (McCalpin, 1996).

Figura 16.- Representacion de distintos tipos de escarpes de falla inversa. Descritos por Phillip et al.
(1992), a lo largo de la falla de Spitak en el norte de Armenia. a) Escarpe inverso simple, b) escarpe de
colapso de placa cabalgante, c) cresta de presion simple, d) cresta de presion dextral, €) cresta de presion
de back thrust, f) cresta de presién de bajo angulo, g) crestas de presién en échelon. 1-roca caja, 2-
sedimentos cuaternarios blandos, 3-turba.

Particularmente, en la zona de estudio se presenta un escenario muy favorable para la
preservacion de las morfologias, dado que se encuentra en el Norte de Chile, dentro del desierto
mas arido del mundo, con una tasa de erosion extremadamente baja (<0,02 mm/afio, Riquelme et
al., 2008).

3.2. Pedimentos deformados, la identificacion de pediplanos y su edad relativa

De acuerdo a los conceptos previamente definidos, en el area de estudio se reconocieron
distintos pedimentos (Figura 17) que han sido dislocados por los escarpes principales y que son
incididos por los escasos drenajes presentes en la zona. Dichos pedimentos formarian en conjunto
el Pediplano de Atacama (Mortimer y Saric, 1972, 1976; Coudurier et al., 2014; Armijo et al.,
2015). El Pediplano de Atacama corresponde a una sefial morfologica relativamente continua en
la Cordillera de la Costa, por lo que su reconocimiento y clasificacién temporal es de gran ayuda

para la base de la determinacion de edad relativa de las estructuras presentes en la zona.
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Figura 17.- Mapa de la zona de estudio, indicando las distintas superficies (S1, S2, S3 y S4), basamento
(en gris), el drenaje (azul) y los escarpes principales (negro), con los nombres de los escarpes mayores
(descritos mas adelante). Para observar con mas detalles ver mapa Anexo.
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De acuerdo a las caracteristicas reunidas por Ritter et al. (2002) y los rasgos morfoldgicos
principales, son clasificados y descritos a continuacion los diferentes pedimentos identificados en
la zona de estudio.

Pedimento 1 (S1)

S1 est4 formado por extensas superficies sub-horizontales, que son parte de la Depresion
Central, con alturas que varian entre los 1.000 y 1.200 m s.n.m., ascendiendo en altura hacia el
Este. En particular es posible reconocer dicha superficie en el extremo Este del area en estudio,

incluyendo zonas colgadas entre estructuras y/o incisiones mayores.

Esta superficie es correlacionable con los depositos mas recientes de la Formacion El Diablo
(Mioceno Inferior alto- Mioceno Superior bajo) (Tobar et al., 1968, Pinto et al., 2004; Garcia y
Fuentes, 2012); la cual corresponde a una sucesion sedimentaria continental predominantemente
clastica, de origen fluvial, aluvial y lacustre, con dos Miembros presentes; el Miembro Inferior
compuesto por areniscas, limolitas, calizas y cherts, de origen fluviales, aluviales y lacustres, y el
Miembro Superior que consiste en depdsitos fluviales con clastos andesiticos, dominante en la

zona en estudio.

Los depdsitos més recientes de la Fm. El Diablo corresponderian a la parte superior del
relleno de la cuenca de la Depresién Central, siendo parte de la superficie de erosion del
Pediplano de Atacama, y se les asocia una edad de aproximadamente 8-10 Ma (Naranjo y
Paskoff, 1985; von Rotz et al., 2005; Schlunegger et al., 2010). Esta edad ha sido acotada por la
datacion de clastos de andesita (los clastos més jovenes de 11.9 Ma) dentro de unos pocos metros
en la parte superior de la unidad (Garcia, 2002; Garcia y Hérial, 2005) y por la edad del flujo de
lava de Tana, de K-Ar 8-9 Ma, que sobreyace a la superficie ElI Diablo (Mortimer et al., 1974;
Pinto et al., 2004); sin embargo, no existen datos que acoten directamente esta superficie.

Este pedimento no presenta el desarrollo de drenajes, salvo las quebradas mayores (Tiliviche,
Tana y Jazpampa), ni depdsitos recientes (abanicos, coluvios, etc.), como se puede observar en la
Figura 17 y con mayor detalle en el Mapa anexo. S1 se observa bastante continua, sin la
presencia de escarpes importantes. La continuidad y homogeneidad de esta superficie la

establecen como la més antigua de la zona (Figura 17).
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Pedimento 2 (S2)

S2 corresponde a una envolvente sub-horizontal, localizada en el eje central de la Cordillera
de la Costa, variando su altura entre los 900 y 1.200 m s.n.m. aproximadamente. Dicha superficie
se caracteriza por presentar escasas incisiones, las cuales tienen profundidades someras, muy
suavizadas, con taludes redondeados. La preservacion de esta superficie estd vinculada al
movimiento relacionado con los escarpes Tiliviche, Pisagua y Junin (Figura 17, ver descripcion
mas adelante), localizdndose en la parte superior de los blogques alzados (top surface). Los
antecedentes cronoldgicos indican que este pedimento tiene rasgos de actividad (erosion-
sedimentacion) posterior a S1, evidenciado principalmente por la presencia de abanicos aluviales
inactivos. Correlaciones geomorfoldgicas y estratigraficas permiten asignar a esta superficie los
depositos nominados como Gravas de Alto Hospicio (Oligoceno Superior-Plioceno) (Marquardt
et al.,, 2008), las que corresponden a depdsitos formados por arenas, gravas y brechas
sedimentarias, de grano fino a grueso, y limos semi-consolidados, con intercalaciones de tobas y

localmente capas salinas, rellenando depresiones irregulares y aisladas.

Hoek et al. (2007) realizaron una datacion en circones, a través del método de U-Pb, en
ceniza volcéanica intercalada en una terraza fluvial dentro de la parte superior de la Quebrada de
Tiliviche, la cual arroj6 una edad aproximada de 6,4 Ma (ver Mapa anexo). Aceptando la
hipétesis de que el alzamiento del margen costero seria contemporaneo al inicio de la incision de
las quebradas principales (Hoek et al., 2007; Courdurier et al., 2014); la edad obtenida por Hoek
et al. (2007) puede ser utilizada para determinar una edad maxima del comienzo de la incision de

la Quebrada de Tiliviche. Obteniendo asi una edad minima para S2 de 6,4 Ma.

Por otro lado, en esta superficie fue documentada también una datacion con el nuclido
cosmogénico estable *!Ne, de la amalgama de clastos de cuarzo, arrojando una edad promedio
para la superficie de 25 Ma (Dunai et al., 2005, ver Mapa anexo), lo cual expone una edad

relativa maxima miocena.
Pedimento 3 (S3)

S3 se localiza en el margen Oeste de la zona en estudio, levemente inclinada hacia el Sur,
vinculada a los bloques deprimidos por el escarpe Junin y bloques superiores del segmento norte
del escarpe Tiliviche (Figura 17), siendo separados de S2 por escarpes y sierras elongadas
aproximadamente N-S; de este modo, el pedimento S3 corresponderia a un rejuvenecimiento de
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S2. Su altura varia entre los 700 y 900 m s.n.m. aproximadamente y se encuentra parcialmente
colgada por el escarpe tectono-erosivo del Acantilado Costero (hacia el sector sur del area de
estudio). Este pedimento se caracteriza por contener abanicos aluviales cuyas cabeceras
provienen de la erosion de los escarpes mayores, los cuales se encuentran actualmente inactivos.
Solo en las zonas cercanas a los taludes de los escarpes se observan pequefios abanicos aluviales
asociados a procesos de erosion efimeros en un contexto de endorreismo virtual. Estos
pedimentos son correlacionables con las superficies méas antiguas del margen occidental de la

Cordillera de la Costa, cuya edad es asignada al Plioceno.
Pedimento 4 (S4)

S4 corresponde a los pedimentos mas occidentales de la zona de estudio, con una inclinacion
de aproximadamente 4°-5° hacia la fosa. Su altura promedio es de 800 m s.n.m. y sus superficies
se caracterizan por estar controladas al Este por el escarpe de la Falla Tiliviche y colgadas hacia
el Oeste por el Acantilado Costero. Esta superficie esta formada principalmente por el desarrollo
de abanicos aluviales activos que generan patrones telescopicos de crecimiento, y en algunos
casos se observan depositos distales endorreicos tipo playa lakes. Dunai et al. (2005) realizaron
una datacién a través de nuclidos de Ne cosmogénico, obteniendo una edad de aproximadamente

120 ka (ver Mapa anexo).

La correlacion de esta superficie, junto con los antecedentes conocidos de la edad de los
abanicos aluviales preservados en la costa, permite asignar una edad relativa maxima Plio-

Pleistocena, representando la superficie mas joven del relieve estudiado.

En términos generales se reconocieron tres superficies (S2, S3 y S4) que acotan la

deformacion en la zona en estudio, mostrando las siguientes caracteristicas:

i) Las superficies localizadas al Este de la region en estudio son mas antiguas, evidenciando

un gradiente EO de la erosion.

ii) Los pedimentos delimitan la deformacion de los escarpes con posterioridad al Mioceno y

la deformacion de S4, evidencia actividad durante el Pleistoceno.

iii)La preservacion y diferencias entre las superficies deformadas indican que hubo suficiente
tiempo, entre los procesos de deformacion, para que la erosion-sedimentacion rejuvenezca la

superficie deprimida original y genere las superficies actuales mas jovenes.
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La deformacion de las superficies mencionadas se asocia a la construccion tectono-erosiva
del Acantilado Costero y el alzamiento marginal de los Andes, mientras que su preservacion
estaria controlada por la acentuacion de la aridez del Desierto de Atacama durante los Gltimos 10
Ma. Evidenciando asi la evolucion geomorfologica interna del Pediplano de Atacama, la cual es

esquematizada en la Figura 18, sin embargo discutir su evolucion va mas alla del alcance de este

trabajo.
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Figura 18.- Esquema morfotecténico de la evolucién del margen oeste de los andes Centrales durante los
altimos 10 Ma. (parte superior) Se muestra la topografia actual, la geologia y el Pediplano de Atacama
(abajo) Propuesta de reconstruccion topografica hace 10 Ma. Notar que el Pediplano de Atacama
representa una superficie continua (en equilibrio) que conecta el frente cordillerano y el nivel del mar
(Coudurier et al., 2014).

3.3. Desarrollo de las grandes incisiones y la red de drenaje en la Cordillera de la Costa

La zona de estudio se encuentra inmersa en la transicion de un sistema de drenaje exorreico
hacia uno endorreico (Mortimer, 1980; Coudurier et al., 2015) (Figura 19). Al norte de la region

de Pisagua (18°-19°30°S), las quebradas configuran profundos cafiones que varian entre 600-
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1.000 m de profundidad, conectando la costa con el frente cordillerano y exponiendo sus areas de
captura en la Cordillera Occidental. En tanto, al sur de Pisagua, los drenajes son endorreicos, a
excepcion del rio Loa, teniendo la zona de descarga en la Depresion Central (Figura 19). Estas
caracteristicas de primer orden, exponen ademas una singularidad relevante en la Cordillera de la
Costa; asociadas a estas incisiones, no se observa el desarrollo de drenajes de segundo o tercer
orden en equilibrio con el thalweg de dichos cafiones. La perturbacién en el paisaje de la
Cordillera de la Costa, asociado a estos cafiones, es extremadamente incipiente. Esto evidencia la
fuerte influencia del Desierto de Atacama en el desarrollo de la erosién real (Coudurier et al.,
2014).

Dos 6rdenes de escala se observan con respecto al desarrollo del drenaje: i) Grandes
quebradas cuyo nivel de base es el nivel medio del mar, representados por las quebradas de
Tiliviche, Tana y Jazpampa; ii) Redes de drenajes locales vinculadas a la erosion de escarpes,
capturas menores de ejes de escurrimiento poco profundos y la incision de abanicos aluviales
(Figura 19 y Figura 20).

Durante mucho tiempo ha sido considerado que el alzamiento de la regién costera en el norte
de Chile seria mucho més antigua que las incisiones de ~<10 Ma de las quebradas mayores
(Mortimer y Saric, 1975; Farias et al., 2005; Garcia et al., 2011), sugiriendo que la superficie
superior de la DC se habria encontrado “represada” por el relieve preexistente de la CC y se
mantuvo por mucho tiempo como un nivel base elevado, no conectado al mar ( Mortimer y Saric,
1976; Garcia et al., 2011). Las incisiones de las quebradas y la eventual conexion del drenaje con
el océano habria sido recientemente gatillada por un aumento de la escorrentia asociada con
pulsos hipotéticos semi-aridos interrumpiendo el régimen hiper-arido predominante (Mortimer
and Saric, 1975; Farias et al., 2005; Garcia et al., 2011),siendo asi el alzamiento costero
kilométrico mucho maés antiguo que los procesos de incision. Sin embargo, no existen evidencias
geoldgicas convincentes para este complejo escenario y la nocion de un antiguo alzamiento
(~>25 Ma) sin correlacion con la incisién pareciera ser controversial (Kober et al., 2006;
Schildgen et al., 2007; Schlunegger et al., 2006, 2010; Hoke et al., 2007; Jordan et al., 2010;
Kirk-Lawlor et al., 2013).
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Figura 19.- DEM SRTM del norte de Chile, sur de Per( y parte occidental de Bolivia. Son identificados
los drenajes importantes (cafiones) que disectan el relieve. Notar que la zona en estudio (rectdngulo en
blanco) se localiza en la zona de transicion entre los sistemas exorreico y endorreico. (Modificado de
Coudurier et al., 2014).

Courdurier et al. (2014) han propuesto una hipétesis mas simple, considerando el contexto de
hiperaridez relativamente estable desde hace 15 ~Ma, y probando la idea de que la parte plana
occidental del Pediplano de Atacama se encontraba inicialmente formando el piedemonte Andino

con nivel base en el océano (Figura 18) y que la elevacion general de este piedemonte, en
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relacion con el océano, desencaden0 el retroceso de cabecera de las quebradas desde hace
~<10Ma (Garcia y Heérail, 2005; Schildgen et al., 2007; Schlunegger et al., 2006, 2010; Kirk-
Lawlor et al., 2013). De este modo el inicio de las incisiones de las quebradas mayores habria
tenido lugar coetdneamente con el alzamiento de la regidn costera en el norte de Chile.

El desarrollo de las grandes quebradas, estarian vinculadas a un gradiente NS de
precipitaciones asociado al Monzon moderno, instaurado desde los ultimos 10 Ma en la region,
que transporta masas de humedad desde el Atlantico; en coexistencia con el proceso alzamiento
regional del bloque costero (Coudurier et al., 2014). Mientras que la zonacién E-O de los
patrones de drenajes menores estaria condicionada principalmente a la accién local de la neblina
costera, denominada ‘“camanchaca”, cuya inversion térmica a los 1.000 m s.n.m. no permite su

paso hacia el continente.

En la zona en estudio, las redes de drenaje estan, en general, pobremente desarrolladas y
muestran una evidente zonacion en la direccién E-O (Figura 19). Dentro del sector se encuentran
mas desarrolladas y activas hacia el Acantilado Costero, mientras que hacia el flanco oriental de
la Cordillera de la Costa estan escasamente desarrolladas, con incisiones poco profundas e
inactivas. Esto ha sido explicado por ausencia de una superficie de agua capaz de transportar los
materiales resultantes de la erosién mecanica, por lo que la topografia de la Cordillera de la Costa
simplemente queda enterrada en sus propios detritos (Allmendinger et al., 2005), esto debido a la
hiperaridez del clima en el norte de Chile. Esta condicion, a la vez, permite una extraordinaria

preservacion de las morfologias, frentes de montafia y escarpes.

El desarrollo interno del drenaje, en el area en estudio, expone una notoria asociacion con: i)

Escarpes; ii) Relieves positivos maduros (cerros islas y cordones discontinuos) (Figura 20).
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Figura 20.- Mapa de la zona de estudio sefialando en azul los drenajes y destacando las quebradas
principales. Escarpes marcados en lineas negras, abanicos y coluvios en amarillo. Las zonas en verde
indican los drenajes vinculados con escarpes de falla. Las zonas en rojo corresponden a drenajes
vinculados a las sierras y cerros isla de la Cordillera de la Costa.
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3.4. Escarpes principales, identificacion y descripcion

Dentro del area de estudio existe una serie de escalones responsables del rejuvenecimiento
del paisaje, estos corresponden a escarpes. Existen escarpes que se pueden trazar de forma
mayormente continua y otros que se encuentran mas segmentados, asi como también hay
escarpes que estarian asociados a eventos tectdnicos y otros netamente erosivos. Los escarpes
mayores identificados en la zona de estudio estan principalmente evidenciados de acuerdo al
alineamiento de abundantes drenajes, cortos y subparalelos en franjas bien definidas en conjunto

con el desarrollo de abanicos aluviales (ver Figura 20 y Mapa anexo).

Los escarpes mayores en la zona de estudio se describen a continuacion.

Acantilado Costero

Se observa un escarpe con un largo imponente, continuo y aproximadamente subparalelo a la
fosa, el cual se encuentra en el margen occidental de la zona (Figura 20, ver Mapa anexo),
generando un escalén importante de entre 400 y 800 m s.n.m. De acuerdo a lo analizado en
terreno, las imagenes satelitales y la bibliografia recolectada se determiné que este escarpe
corresponderia a la estructura de primer orden que se extiende a lo largo de la costa del norte de
Chile (entre los 18° 29°S y 25° 26°S), denominada Acantilado Costero (Figura 21) (Mortimer y
Saric, 1972; Mortimer et al., 1974).

Estudios neotectdnicos indican que el escarpe costero es un rasgo joven y activo formado a
fines del Mioceno (Gltimos 3-6 Ma) (Armijo y Thiele, 1990; Gonzélez et al., 2003; Allmendinger
y Gonzélez, 2010). Existen diversas hipétesis sobre su origen, aunque debido a la gran escala y su
geometria paralela a la fosa, es probable que esta estructura mayor debiera estar relacionada con
la zona de acoplamiento entre la placa de Nazca y Sudamérica (Armijo y Thiele, 1990;
Allmendinger et al., 2009). Sin embargo, sigue siendo ain motivo de debate, debido

principalmente a la falta de informacion marina.

Este gran acantilado corresponderia a un escarpe de una gran falla normal con mateo hacia el
oeste. Como ya se menciono en el Capitulo 2.1., la hip6tesis de la génesis del Acantilado Costero
que se desarrolla en este trabajo, indica que estaria asociada a un gran sistema de fallas normales,
paralelas a la fosa, con escarpes tectonicos en escalones y colapsos sistematicos hacia el O, en

consecuencia a un cambio abrupto en la inclinacion de la zona de acoplamiento (slab) (Contreras
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et al., 2012; Armijo et al., 2015). Luego ocurre un posterior retroceso debido a la actividad
erosiva del mar (Paskoff, 1979; Armijo y Thiele, 1990), debido a la importante transgresion del
Plioceno medio a superior, transformando finalmente estos escarpes de falla en un verdadero

acantilado costero.

Figura 21.- Escarpe Acantilado Costero.

Se identifican también una serie de escarpes segmentados y alineados tanto en la orientacién
E-O como N-S. Dentro de esta configuracion, se definen 3 trazas de escarpes principales, con
largo y continuidad importante, identificados en este estudio como los escarpes Tiliviche, Junin

(escarpes orientados ~NS), y el escarpe Pisagua (orientado ~EO) (Figura 17, ver Mapa anexo).

Escarpe Tiliviche

Este escarpe se encuentra en el margen occidental de la zona de estudio (ver Mapa anexo),
con una orientacion aproximada NS, que varia entre N20°E y N5°O hacia su extremo norte. Se
determinan dos segmentos geométricos, cuyo limite no estad bien definido, probablemente por
efecto de refraccion reoldgica (sitio A Figura 20, mas detalle en Mapa anexo), con una
continuidad de aproximadamente 23 km de longitud; y exhibe separaciones verticales que varian
entre los 60 y 450 m.
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En el sector norte el escarpe presenta un bajo desarrollo del talud de detritos (debris slope), el
escarpe se muestra bien definido y su terminacion se liga a otro segmento geométrico que

corresponderia a un mismo sistema tectonico (sector C Figura 20, Figura 22).

Escarpe
no descrito

Acantilado
Costero

Escarpe
Tiliviche

Figura 22.- Sector norte del Escarpe Tiliviche. Se observa el sitio A donde el escarpe se separa en dos
segmentos, Yy el sitio C donde el escarpe Tiliviche se une a otro escarpe, que no ha sido descrito en este
trabajo.

En el sector norte de la Quebrada de Tiliviche se puede observar con mayor claridad este
escarpe, donde se reconocen partes del free face, que pone en contacto un bloque alzado de
basamento mesozoico y un paquete sedimentario cenozoico inmediatamente al oeste,

correspondiente al pedimento S4 (Figura 23).
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Quebrada de Tiliviche

Figura 23.- Escarpe Tiliviche. Ladera norte Quebrada de Tiliviche. Se destaca el free face y el pedimento
S4.

Por otro lado, hacia el sector sur de la Quebrada de Tiliviche, este escarpe tiene una
morfologia un tanto mas compleja, formada por un escarpe principal (Figura 24) cuya cara mira
hacia el Oeste, y en el piedemonte se observan escarpitas menores que tienen caras hacia el Este
(Figura 25 y Figura 26). Aqui el escarpe Tiliviche se encuentra mas continuo y con un mayor
desarrollo del talud de detritos, sin dejar rastros del free face del escarpe (Figura 25).

Figura 24.- Escarpe de la Falla Tiliviche, segmento sur, se observa el escarpe de primer orden y las
superficies desplazadas.
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Escarpitas

Figura 25.- Piedemonte del escarpe Tiliviche. Se identifican las escarpitas y el desarrollo del talud de
detritos.

>z

Tiliviche

Figura 26.- Zoom del mapa Morfotectonico (Anexo) donde se observa la cartografia de las escarpitas en
el piedemonte del escarpe Tiliviche.

De acuerdo a las morfologias observadas en este escarpe se ha determinado como un escarpe
maltiple y compuesto, presentando la descomposicion de la estructura responsable de este
escarpe en distintos segmentos hacia el sector norte (Figura 20,Figura 22, ver Mapa anexo), como
también evidenciando la ocurrencia de diferentes eventos causantes de esta morfologia.
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Escarpe Junin

En la porcidn sur de la zona de estudio se reconoce otro escarpe de orientacion aprox. N-S,
paralelo a la costa, que exhibe una geometria similar al escarpe Tiliviche, con su cara mirando
hacia el Oeste; sin embargo, este escarpe se observa méas erosionado y con un mayor retroceso en
comparacion al escarpe Tiliviche (Figura 20), en este trabajo este escarpe es Ilamado escarpe
Junin (Figura 27). Este escarpe tiene un largo de ~22 km y muestra separaciones verticales

méximas de 270-300 m.

Incisiones drenaje
Cresta del escarpe )

o l ,-»’-l

Figura 27.- Escarpe Junin, se observan crestas suavizadas y abundantes incisiones actualmente inactivas.
Delimitando superficie al oeste (S3).

Este escarpe se encuentra dislocando la superficie, generando asi un rejuvenecimiento del
pedimento S2 resultando en el pedimento S3 ubicado hacia el oeste de este escarpe, en la zona
deprimida. (Figura 27, ver Mapa anexo). Su morfologia carece de free face, pudiéndose observar
principalmente un talud de detritos en la parte superior y hacia su base un desarrollo mayor del
wash slope, lo que se evidencia en la alta presencia de redes de drenajes, generando asi un
escarpe maduro con un intenso retroceso de cabecera y crestas muy suavizadas (Figura 20 y
Figura 27, ver Mapa anexo). Debido a la alta degradacién de este escarpe, no es posible realizar

una correcta clasificacion de él.

Escarpe Pisagua

En la zona de estudio se observan, también, un grupo de escarpes de orientacion ~ENE-OSO,
siendo su expresion principal el escarpe Pisagua. Este escarpe exhibe una morfologia levemente
suavizada y continua, con exposicion de morfologias més frescas en algunos lugares particulares

(Figura 28). La orientacion de este escarpe es ~N67°E, con una longitud promedio de 25 km,
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separaciones verticales que varian entre los 20 y 200 m aproximadamente, con su cara orientada

hacia el Norte.

—— ey o
-

e /Piedemonte invertido
(escarpitas)

Figura 28.- Fotografia del escarpe de la falla Pisagua.

En el sector occidental del escarpe, se presenta continuo y representado por un escalén
principal cuyo talud es dominado por detritos, asociado a su degradacion, y con crestas bastantes
redondeadas; sin embargo, en la zona donde se aprecia lo que podria ser el free face del escarpe
(Figura 28), se identifican porciones inestables de cornisas y una relevante disminucion del talud
de detritos. Luego de esta zona (sitio B Figura 20, ver Mapa anexo), hacia el sector oriente del
escarpe, su expresion esta definida como un escarpe de flexura (fold scarp) (Figura 29) en rocas
volcanicas estratificadas pertenecientes a la Formacién Oficina Viz.

Figura 29.- Escarpe de flexura (fold scarp), observado hacia el extremo este del escarpe Pisagua, en la
Quebrada de Jazpampa.
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Multiples escarpitas son reconocidas en el pie del escarpe principal (Figura 28, ver Mapa
anexo), evidenciando propagaciones tipicas de trazas menores de bajo angulo, deformando los
depdsitos del pie del talud. La cresta del perfil del escarpe es redondeada y se caracteriza por
presentar gran cantidad de grietas abiertas, orientadas principalmente de manera paralela al
escarpe principal, y separaciones métricas, tal como lo han reportado otros autores. De acuerdo a
su morfologia y los distintos tipos de escarpes descritos por Wallace (1977) y Phillip et al. (1992)
este escarpe podria ser considerado como un escarpe simple con crestas de presion. Este escarpe
carece de grandes incisiones por accion del retroceso de cabecera lo que evidencia su actividad al

menos post-glacial.

4. ANALISIS ESTRUCTURAL

Los procesos de deformacion fragil en la actual zona del antearco externo tienen una historia
desarrollada desde al menos el Cretacico Tardio (Scheuber y Andriessen, 1990; Scheuber y
Gonzalez, 1999). Por lo tanto, la deformacion nedgena estaria fuertemente condicionada por
geometrias heredadas y complejos procesos de reactivacion y acomodos de la deformacion
(Gonzélez y Carrizo, 2003; Carrizo et al., 2008; Armijo et al., 2015).

En la zona en estudio, de acuerdo a lo definido en torno a las morfologias identificadas y
bibliografia recolectada, se ha determinado que afloran dos tipos de estructuras, i) Fallas
normales de orientacién meridiana, con descenso del bloque Oeste (las principales son definidas
por los escarpes Junin y Tiliviche), y ii) Fallas E-O inversas con el ascenso del bloque Sur (falla
principal definida por el escarpe Pisagua) (Figura 20, ver Mapa anexo).

Este tipo de fallas han sido reconocidas a lo largo de la porcion norte de la Cordillera de la
Costa por diversos autores (Armijo y Thiele, 1990; Gonzalez et al., 2003; Allmendinger et al.,
2005; Carrizo et al., 2008; Allmendinger et al., 2009). A continuacion son descritas en detalle las

caracteristicas de las estructuras mayores en el presente estudio.
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Figura 30.- Mapa de la zona de estudio, con los pedimentos identificados, basamento en gris, se distingue
los escarpes en negro y la traza de las estructuras principales en rojo.
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4.1. Estructuras de orientacion N-S

El escarpe Tiliviche

Una de las estructuras mas evidentes en la zona en estudio corresponde a la estructura
evidenciada por el escarpe Tiliviche de orientacion N-S, con variaciones rectilineas de su escarpe
que varia entre N20°E-N5°0O, esta estructura serd denominada en este trabajo como la Falla

Tiliviche, la cual fue interpretada en base a los distintos analisis morfolégicos.

Su expresion mas clara se observa en el margen norte de la Quebrada Tiliviche, aqui se
identifica el free face del escarpe, como ya se indico en el capitulo anterior (Figura 23 y Figura
31). Esta estructura evidencia el movimiento relativo de los bloques, dejando a S4 en contacto
con rocas mesozoicas, y en consecuencia generando la separacion vertical de los pedimentos S3 y
S4.

Figura 31.- Escarpe de la Falla Tiliviche. Se observa cuenca colgada y se indica la traza de la falla con
linea segmentada negra.

Hacia la parte norte de este escarpe se pueden rasgos similares a facetas triangulares (Figura
32), a partir de estos rasgos es posible delinear de mejor manera la traza de la falla, utilizando
como guia la base de las facetas (Burbank y Anderson, 2011), sin embargo no fue posible

verificar estas estructuras en terreno, por lo que se presenta una vista de imagenes satelitales.
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Google earth
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Figura 32.- Sector norte falla Tiliviche. Se observan facetas triangulares en el escarpe. Flechas en negro
indican la traza de la falla. Imagen obtenida del software gratuito Google Earth.

Ya se ha establecido que hacia el sur de la quebrada, en tanto, el escarpe tiene una
morfologia mas compleja, formada por un escarpe principal (Figura 24), cuya cara mira hacia el
Oeste, y escarpitas menores que tienen caras hacia el Este (Figura 25). Esto configura la inversién
tecténica del piedemonte, identificando el desarrollo de abundantes grietas erodadas localizadas
en las crestas de los escarpes y en el piedemonte invertido, similares a estructuras tipo moletracks
(Figura 33).

Figura 33.- Piedemonte del escarpe Tiliviche, evidenciando una inversion del relieve formando
estructuras tipo moletrack.
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La cinemaética de esta falla es evidenciada principalmente por el desplazamiento de bloques
hacia la fosa, la ocurrencia rasgos similares a facetas triangulares en el sector norte de la zona de
estudio, ademas de la identificacion de su curvatura esencialmente concava hacia el Oeste,
asociandolo asi a una falla de tipo normal. Por otra parte, el hecho que se observen escarpitas con
caras de escarpes opuestas, evidencia una componente lateral de movimiento. Evidencias de
drenajes deflectados, aunque no muy evidentes, insintan desplazamientos de tipo dextral, por una
traza ligeramente orientada hacia el Oeste. La magnitud de desplazamiento de rumbo es, en todos
los casos, notoriamente menor que el desplazamiento vertical, por lo tanto seria subordinado al

desplazamiento vertical asociado a un movimiento normal.

De acuerdo a la cara mas fresca del escarpe Tiliviche y con respecto a la traza de la falla
determinada en base a las facetas triangulares y delimitacion del pedimento desplazado, se le
puede asociar una pendiente minima de 50°O para la estructura principal. Los rechazos
acumulados estimados varian entre 60 y 450 m. Considerando dichos valores y las dataciones de
Hoke et al., 2007 y Allmendinger et el, 2005; es posible estimar una velocidad minima para esta
falla que varia entre 0,075 — 0,18 mm/afio. El desarrollo de taludes de detritos y los rechazos

locales en escarpes compuestos evidencian desplazamientos sismicos para esta falla.

Numerosas estructuras secundarias como grietas abiertas subparalelas al escarpe y a la cresta
del Acantilado Costero sugieren que esta falla podria ser parte del Sistema de Fallas del
Acantilado Costero (Figura 34).

49



Quebrada Tiliviche

afl ffq 2
&8 (4

o

i
$
¥,

Figura 34.- Grietas cartografiadas en el pedimento S4, en el bloque inferior de la Falla Tiliviche. Se
observa la ubicacion de estas grietas, paralelas al escarpe Tiliviche y al Acantilado Costero, a la izquierda
el zoom de las grietas.

Escarpe Junin

Hacia el sur de la zona de estudio se identifica otro escarpe NS, paralelo a la costa, que
presenta una geometria similar al escarpe de la Falla Tiliviche, el cual ha sido denominado
Escarpe Junin. Sin embargo, como ya se ha mencionado, este escarpe presenta un mayor grado de
erosién y en consecuencia un mayor retroceso que el escarpe Tiliviche.

La traza rectilinea del escarpe erosionado tiene formas curvas subordinadas, con un largo de
22 km, de esta forma su geometria sutilmente sinusoidal evidencia un alto &ngulo de la estructura
que seria probablemente responsable de su génesis (~70°0); adem&s muestra separaciones
verticales maximas de 270-300 m. Cabe destacar que dentro de la zona de estudio solo se puede
observar un segmento del escarpe, pero este continla su traza hacia mas al Sur, el largo
mencionado corresponde a la longitud total de este rasgo (Figura 35).
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Figura 35.- Geometria del escarpe Junin. La imagen base corresponde a una imagen satelital obtenida del
software gratuito Google Earth. Se destacan los dos segmentos del escarpe y la linea roja marca la
delimitacion de la zona de este estudio.

Algunos marcadores estratigraficos mal preservados y la dislocacion de las superficies S2 y
S3 muestran una separacion vertical méxima de 270-300 m. Considerando los mismos
argumentos cronoldgicos y supuestos, esta falla tendria velocidades del orden de 0,12 - 0,05

mm/afio.

A pesar de que no se observan morfologias determinantes para definir la génesis del escarpe
Junin. En este estudio se ha propuesto que se deberia a una estructura tecténica, siendo asi una
estructura de tipo normal, debido a la tecténica a escala mas regional presente en la zona de

estudio, y en base a las similitudes con la geometria de la Falla Tiliviche.
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Sin embargo, la comparacion del grado de erosion de los escarpes Tiliviche y Junin,
muestran diferencias importantes. Siendo la actividad de la falla Junin, al parecer, mas lenta que
la Falla Tiliviche, por presentar morfologias méas erosionadas y equilibradas con el nivel de base
local. Esto descarta, por el momento, la hipotesis de Silva (1977) que consideraba que la falla
Junin seria parte de la misma estructura de la falla Tiliviche, desplazada lateralmente ~6 km por

la Falla Pisagua (descrita a continuacion).

4.2. Estructuras de orientacién E-O

Escarpe Pisagua

La orientacién del escarpe Pisagua es N67°E, el cual no presentan buena exposicion debido a
que se encuentran cubierto por el talud de detritos, sin embargo la traza en superficie evidenciaria
un alto angulo de inclinacién para al menos su parte superficial, y manteos generales teoricos del
orden de 60°-65°S.

Multiples escarpitas son reconocidas en el pie del escarpe principal, evidenciando
propagaciones tipicas de trazas menores de bajo angulo, deformando los depdsitos del pie del
talud. La cresta del perfil del escarpe es redondeada y se caracteriza por presentar gran cantidad
de grietas abiertas, orientadas principalmente de manera paralela al escarpe principal, y

separaciones métricas, tal como lo han reportado otros autores (Figura 36).
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Figura 36.- Zona Este escarpe Pisagua. Se destacan las escarpitas en el piedemonte y grietas en la cresta
del escarpe. Imagen satelital base obtenida del software gratuito Google Earth.

La cineméatica y geometria de la falla no es evidente debido a que esta se encuentra
desplazando principalmente rocas intrusivas, cuya féabrica no permite establecer dichos
parametros, sin embargo en el extremo oriental, la falla es ciega, exponiendo un escarpe de
pliegue por propagaciéon de falla en rocas sedimentarias estratificadas de la Fm. Huantajaya
(Jurasico), como ya se presentd en el capitulo 3.4 en la descripcidn del escarpe Pisagua (Figura
29 y Figura 37) y se observa un manteo de aprox. 35-45° N-NO.
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Quebrada.de
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Figura 37.- Estratos del pliegue por propagacion de falla de la Falla Pisagua. Vista desde el borde noreste
de la Quebrada Tiliviche. (Ubicacion Fig. 23 D).

La cinemaética inversa de esta falla ha sido evidenciada por Allmendinger et al., 2005 y
Allmendinger et al., 2009 en base a la descripcion del pliegue por propagacion de falla hacia el
Este, una terraza marina desplazada en el sector Oeste de la Falla y el sismo ocurrido en Marzo
del 2007 a una profundidad de 30 km, con su epicentro ~ 20 km al Sur de la localidad de Pisagua
(ver Mapa anexo), el cual presenta un plano nodal con pendiente hacia el Sur con el mismo

rumbo de la falla Pisagua y cuya expresion en superficie se proyectaria hacia la falla Pisagua.

Esta memoria contribuye con este aspecto describiendo la deformaciéon de pediplanicies
compuestas asociadas a depdsitos continentales oligocenos y miocenos (S1, S2 y S3),
evidenciando asi una edad maxima de esta falla miocena. Considerando las edades maximas de
los depositos asociados a dichas superficies, la Falla Pisagua tiene una velocidad minima del
orden de 0,03 — 0,08 mm/afio. Cabe sefialar que tal como lo reportan Allmendinger et al. (2005) y
Quezada et al. (2010), se observa de manera singular la presencia una estrecha terraza marina,
asociada al bloque sur, alzado de la Falla Pisagua, en tanto que en general al Norte y Sur de dicha
region el acantilado se encuentra activo. Esto agrega la posibilidad de estimar una velocidad del
orden de 0,08 — 1,6 mm/afio, considerando la edad pleistocena de la terraza marina.
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De este modo, son interpretadas tres fallas importantes en la zona: La Falla Junin; La Falla

Tiliviche y la Falla Pisagua (Figura 38).

700 lo"

7

19°25'0"S
19°25'0"S

PACIFl1CO

19°30'0"S

%)
o
o
[ap]
o
(o]

i —

19°350"S

19°35'0"S
0O CEANO

%) Pliqgge

) N anticlinal

(=1 .

S .y Fallainversa
» observadalinferida
=5

—1— X — Falla normal
observada/inferida

e Fsca rpe

70°100'0

Figura 38.- Traza de la interpretacion de las estructuras principales. Modelo de relieve sombreado sobre
la base del DEM ASTER GDEM-30m.

55



De esta forma, las fallas principales de tipo normal, correspondientes a las fallas Pisagua y

Junin son interpretadas, como parte del sistema de fallas Acantilado Costero

5. EVIDENCIAS DE LA EDAD DE LA DEFORMACION

A partir del analisis morfotectonico y estructural, se han interpretado edades relativas y

rangos aproximados para la deformacién de la zona de estudio, que es descrita a continuacion.

El drenaje como indicador de la deformacion es uno de los elementos que revelan con mejor
propiedad la actividad tardia de las estructuras de la Cordillera de la Costa. En primer lugar, el
desarrollo de drenajes cortos y subparalelos en franjas bien definidas, junto con el desarrollo de
abanicos aluviales son indicadores directos de escarpes (Figura 20, ver detalle en Mapa Anexo),
estos ya han sido identificados en el capitulo 3.4. e interpretados como escarpes producidos por
falla (Figura 38).

En el caso del escarpe de la falla Junin, el patrén de drenaje evidencia un profuso sistema de
incisiones ortogonal al escape principal (Figura 39, mapa Anexo), con un retroceso de cabecera
que alcanza entre 1-1,5 km en total. Por otra parte, el escarpe de la falla Pisagua, presenta el
mismo tipo de sistema de incisiones, pero con un desarrollo notoriamente menor en ndmero y

profundidad de retroceso de cabecera (~500 m como maximo).

A partir de la zona de interaccion entre los dos escarpes, se observa que es generado un
reacomodo del drenaje cartografiado en el pedimento S3, correspondiente al bloque inferior de la
Falla Junin, evidenciando asi la actividad episddica de ambas estructuras; lo que se interpreta
como una actividad mas reciente del escarpe Pisagua con respecto al escarpe Junin. En la Figura

39, se grafica este acomodo de la red de drenaje.
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Escarpe Falla Junin
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Figura 39.- Impacto de la actividad de las fallas en la red de drenaje. (Arriba) Vista oblicua hacia el ENE,
exponiendo los escarpes de las fallas Junin y Pisagua. Se expone la interaccion entre las fallas y su
evidencia por el reacomodo de las redes de drenaje. Los afluentes de la falla Junin desembocan
ortogonalmente a su escarpe, hacia el oeste (denotados con flechas negras). Los afluentes de la Falla
Pisagua son indicados con flechas de color rojo, y es denotado el reacomodo (captura) del drenaje de la
Falla Junin como consecuencia del alzamiento del bloque sur de la Falla Pisagua. (Abajo) se orienta las
unidades geoldgicas y la cartografia realizada en terreno (ver mapa Anexo).

Por otro lado, el tradicional control de las fallas asociados a los knick points no es consistente
con la posicion de las fallas, debido principalmente por las singulares tasas de erosion con
respecto a la velocidad de la deformacion en este caso en estudio. Sin embargo, los taludes de las
guebradas mayores y menores expresan un control relevante de las fallas. Este es el caso de la

Falla Pisagua, la cual expone una relacion espacial causal entre su posicion y el desarrollo de
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zonas de colapso en los taludes fluviales de las Quebradas Tiliviche y Jazpampa (Figura 40, ver
mapa Anexo). El colapso localizado de los taludes de la Quebrada Tiliviche, expone un cambio
abrupto de la morfologia de la quebrada, desde una forma en “V” bien definida, con un ancho de
1.5 km, a una forma escalonada con terrazas de escombros con un ancho promedio de 3 km
(Figura 40). El thalweg del rio se cuantifica deflectado en un vector mayormente vertical de 200
m de diferencia topografica. De esta forma, la actividad de la falla Pisagua puede ser delimitada
por la edad de la incision de las quebradas de Tiliviche y Jazpampa.

Zcnas de colapso
de los taludes
uviales

Figura 40.- Impacto de la actividad de las fallas en la red de drenaje. (Arriba) Vista oblicua hacia el sur,
exponiendo el escarpe de la Falla Pisagua. Se expone la interaccion entre la falla y las zonas de colapso de
los taludes fluviales de las Quebradas Tiliviche y Jazpampa. Las zonas de colapso estan localizadas en el
blogue deprimido de la Falla Pisagua. (Abajo) se orienta las unidades geoldgicas y la cartografia realizada
en terreno (ver mapa Anexo).
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Otro marcador de la deformacion asociado a los drenajes, corresponde al patron de drenajes
colgados en el bloque deprimido por el escarpe Tiliviche (Superficie 4) (Figura 41). Ellos
evidencian un desarrollo asociado a una pendiente, cuyo equilibrio al nivel de base se encontraba

inmediatamente al Oeste, siendo el Acantilado Costero el responsable de esta interrupcion.

Red de drenaje
colgada

Figura 41.- Impacto de la actividad de las fallas en la red de drenaje. (Arriba) Vista oblicua hacia el NNE,
exponiendo el Acantilado Costero y el escarpe de la Falla Tiliviche. Se expone la interaccion entre el
Acantilado Costero y la desconexion del nivel de base original de la red de drenaje. Los afluentes del
bloque deprimido de la Falla Tiliviche son indicados con flechas blancas, A su vez es indicado el
Acantilado Costero (Linea segmentada negra) y la Falla Tiliviche (linea segmentada blanca). (Abajo) se
orienta las unidades geoldgicas y la cartografia realizada en terreno (ver mapa Anexo).
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De acuerdo a ultimas dataciones, se ha determinado que la incisién de las quebradas mayores
(Tiliviche, Tana y Jazpampa) habria comenzado hace ~6.4 Ma (Hoke et al., 2007) (ver Mapa
anexo), con lo cual es posible delimitar la edad maxima de la Falla Pisagua a esta edad. Ademas
existe una datacion realizada por Allmendinger et al. (2005), en un ceniza presente en el pliegue
por flexura de falla observado en el sector Este de la falla, que entrega una edad de ~3.5 Ma, por

lo tanto la edad méxima de esta falla corresponderia al Plioceno tardio.

Por otro lado, la actividad episddica entre las fallas Pisagua y Junin determinada por el
reacomodo del drenaje y la informacion entregada en el parrafo anterior, es posible acotar edad

de la activacion de la falla Junin a una edad minima de ~3.5 Ma.

El Acantilado costero ha sido descrito por diversos autores (Paskoff, 1979; Armijo y Thiele,
1990; Gonzélez et al., 2003; Allmendinger y Gonzalez, 2009) como una estructura relativamente
joven de edad Mioceno superior-Plioceno (6-3 Ma). Como ademas esté ligado al sistema de fallas
asociado con el alzamiento costero (6.4 Ma, Hoke et al., 2007). Esta estructura seria responsable
de la disrupciéon de S4 hacia el Oeste, los que segmentarian en escalones el desarrollo de los

pedimentos descritos, los que tendrian edades posteriores a 6 Ma.

Otra morfologia importante que nos entrega informacion sobre la edad de la deformacion son
los pedimentos descritos en la zona de estudio y sus edades. Primero hay que destacar que los
pedimentos S2, S3 y S4 se encuentran delimitados por las fallas Tiliviche y Junin, mientras que
los pedimentos S2 y S3 estan dislocados por la falla E-O Pisagua. Recordando que las edades de
los pedimentos han sido acotadas previamente, de acuerdo a distintos antecedentes (ver capitulo
3.2.), se tiene que S2 tiene una edad oligocena-pliocena, S3 es de edad pliocena y S4 se le asocia
una edad pliocena-pleistocena. De acuerdo a esto existe un rejuvenecimiento de las superficies

hacia el Oeste.

De esta forma la edad de la deformacion puede ser acotada con una edad al menos Mioceno
superior (~6.4 Ma) y con una edad minima Pleistocena (~120 ka).

El grado de erosion y retroceso del escarpe de la falla Junin con respecto al escarpe de la
falla Tiliviche, evidencia una activacion mas reciente de la falla Tiliviche, sin embargo no existen
antecedentes que acoten de mejor manera las edades de estas dos estructuras, existiendo asi la
posibilidad que fuesen estructuras coetaneas pertenecientes al Sistema de Fallas Acantilado,

como también podrian tener un desfase en su edad.
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De esta forma, se plantea una relacion temporal entre las activaciones de las fallas en la zona
de estudio, donde la falla Junin seria la estructura mas antigua, mientras que las fallas Tiliviche y
Pisagua tienen activaciones mas recientes, dado que se muestran similitudes en la forma de sus

escarpes y ambas se han acotado al Pleistoceno.

6. ANALISIS COMPLEMENTARIOS

Ademas de los analisis descritos anteriormente, se realizaron analisis de sismicidad en torno
a los datos proporcionados por el Proyecto FONDECYT 1130071, los cuales son descritos a

continuacion.
6.1. Sismicidad y geometria de las fallas corticales

A partir de la base de la sismicidad generada y compilada en el Proyecto FONDECYT
1130071, la tomografia sismica de ondas de cuerpo (Comte et al., 2014) y la sismicidad
superficial registrada en experimentos previos, se presenta un analisis sobre la representacion

sismogénica de las fallas en estudio (Figura 42 y Figura 43).

La distribucion de la sismicidad es sintetizada en la Figura 42, donde se pueden observar e

interpretar las siguientes caracteristicas:

- La existencia de sismicidad en la placa superior sobre la zona de acoplamiento (Figura 42

a) se puede relacionar a la actividad sismogeénica en las estructuras estudiadas.

- Se puede observar que la cantidad de sismicidad es escasa, lo que indica una tasa de

sismicidad baja en relacion a la actividad de la zona de acoplamiento.

- La sismicidad cortical forma patrones alineados de alto angulo, los cuales podrian ser
relacionados con las fallas corticales estudiadas, sin embargo, la distribucion de la sismicidad y

su continuidad no permite hacer correlaciones directas.

- Bajo la Cordillera de la Costa se observa una profusa sismicidad en la zona de
acoplamiento que se proyecta hacia la placa superior sin generar alineaciones subverticales, lo

que indicaria mas bien la presencia de estructuras asociadas al underplating.

- La sismicidad en la porcion Norte de la region en estudio, muestra dos patrones en

seccién E-O: i) una distribucién abierta y espaciada que puede ser asociada a Fallas de tipo
61



Pisagua; 1i) una agrupacion alineada de sismos, segin formas subverticales asociadas a fallas

normales NS, tipo Tiliviche (Figura 42 c).

Regién
de Pisagua

Region Norte
de Pisagua

ARSI ALl LA

Sismicidad
Cortical

>

Figura 42.- Sismicidad cortical en la region de Pisagua. La figura muestra el contexto sismolégico sobre
la base de la localizacion, resultado del modelo tomografico 3D (FONDECYT 1130071). Se muestra el
detalle de patrones alineados de microsismicidad correlacionables con las fallas corticales.
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Cabe sefalar que el 24 de Marzo del 2007, ocurrio un sismo cortical a ~30 km de
profundidad de M=5.7, cuyo mecanismo es de tipo inverso, coherente en profundidad con la
proyeccion de la Falla Pisagua (ver Figura 1, mapa Anexo) (Carrizo, 2008; Allmendinger y
Gonzalez, 2009). Esto evidencia a su vez que los mecanismos de deformacion asociado a las
fallas estudiadas estan activos, sin embargo sus periodos de reactivacion son, al parecer, del
orden de 10° afios (Carrizo, 2007).

A continuacion se presenta la interpretacion de los patrones de las anomalias y su relacion
con las fallas, en la Figura 43. Las anomalias tomograficas con valores de razones Vp/Vs=1,85
(azul) son interpretadas como cuerpos fragiles y/o fracturados y/o con presencia de fluidos o
minerales hidratados. Por otra parte el extremo inferior de las razones de Vp/Vs=1.65 (rojo) son
interpretadas como cuerpos rigidos. Considerando las rocas que afloran en superficie, las
anomalias de bajo Vp/Vs ha sido asociadas a los corazones de los cuerpos intrusivos del Batolito
de la Costa de edad Mesozoico; mientras que los valores altos de Vp/Vs son interpretados como

rocas volcanicas y volcano-sedimentarias Mesozoicas.

La discontinuidad de los cuerpos rigidos asociados al batolito de la Costa ha sido
interpretada como un control tecténico en su distribucion, vinculado tanto con las fallas N-S de

tipo normal, como con el sistema de Fallas inversas de orientacion E-O (Figura 43).
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Figura 43.- Modelo tomografico 3D de la razén Vp/Vs (Comte et al., 2014). (A) Se contextualiza la
dimension del modelo con respecto a la subduccion. (B-C) Se interpretan las discontinuidades en las rocas
del Batolito de la Costa asociado a la actividad delas fallas Junin y Tiliviche. (D) El abrupto término de las
rocas del batolito costero es interpretado como un limite reoldgico importante vinculado al Sistema de
Fallas del Acantilado Costero. (E) En una seccion N-S, se interpreta la elongacién de los cuerpos
intrusivos, vinculados con el sistema de fallas inversas E-O, que en particular, en la zona en estudio es
representada por la Falla Pisagua.

A partir de este modelo, son identificados e interpretados los elementos de primer orden

como:

- La existencia de un abrupto término de los cuerpos intrusivos hacia el Oeste, asociandolo

al Sistema de Fallas del Acantilado (con caida del bloque Oeste) (Figura 43 D).
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- La dislocacion de los cuerpos intrusivos formando patrones de separaciones verticales
segun el descenso de bloques hacia el margen Oeste, geograficamente pueden ser
correlacionables con las fallas normales estudiadas (Figura 43 B y C).

- La dislocacion y elongacion vergente de los cuerpos intrusivos segun un eje N-S, puede

ser correlacionado directamente con las fallas inversas estudiadas (Figura 43 E).

Esta interpretacion es respaldada con la hipotesis propuesta por Armijo et al (2015), quienes
proponen una extension perpendicular a la fosa en la Cordillera de la Costa con el alzamiento
causando la incision de las quebradas mayores y la ocurrencia del Acantilado Costero en
consecuencia del Sistema de Fallas Acantilado, con fallas normales con descenso de los bloques
hacia el Oeste (Armijo y Thiele, 1990; Contreras-Reyes et al. 2012), lo cual esta asociado al
cambio abrupto del manteo de la subduccion. Este cambio de manteo es apoyado por la sismica

de refraccion y reflexion obtenida por Contreras-Reyes et al. (2012) (ver Figura 6).

A partir de este modelo tomogréafico 3D, es posible también rescatar que las fallas tienen
actividad sismica, cuya cantidad no permite establecer patrones detallados. La profundidad de las
fallas de la Cordillera de la Costa alcanzaria los ~15 — 17 km, evidenciando una probable
asociacion de sus raices con la zona de acoplamiento interplaca, sin embargo la forma de los

arreglos en profundidad contintia siendo una interrogante por la falta de resolucion.
6.2. Capacidad sismica de las fallas

Uno de los objetivos importantes en un analisis morfoldgico en paleosismologia es
determinar la magnitud del posible terremoto individual asociado a una falla determinada
(McCalpin, 1996). Para poder resolver esta interrogante se han utilizado ampliamente las
relaciones empiricas de escala de las fallas (longitud superficial de la falla y la variacion del
desplazamiento a lo largo de ésta) y la magnitud del terremoto asociado (Wells y Coppersmith,
1994).

Diferentes consideraciones importantes deben ser tomadas en cuenta, tales como:

- No es posible determinar el desplazamiento de un evento sismico unico en las fallas

estudiadas.
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- Considerando lo anterior, los valores vinculados con los desplazamiento acumulados no
son posible de determinar debido a la imposibilidad de conocer la variabilidad del manteo de las
fallas.

- Considerando los dos puntos anteriores, se tomara como criterio conservador el largo de

la falla, el cual es el parametro mas preciso recuperado en esta memoria.

6.2.1. Magnitud esperada para los terremotos (M)

A pesar que en la literatura se han utilizado diferentes evidencias primarias para inferir
magnitudes de terremotos a partir de las fallas, la longitud superficial de la ruptura de las fallas
continentales, ha sido el pardmetro més utilizado por los paleosismdlogos (Bonilla et al., 1984;
Wells y Coppersmith, 1994; McCalpin, 1996).

Al aplicar las correlaciones presentadas por Wells y Coppersmith (1994) es necesario
considerar que ellas presentan desviaciones estdndar altas y no son aplicables a todos los
ambientes tectonicos del Planeta (Michetti et al., 2005), por lo tanto, los resultados son calculos

Unicamente referenciales.

La magnitud de momento de los sismos asociados a las tres fallas principales, y sus
segmentos, de la zona de estudio (Tiliviche, Pisagua, Junin) se determiné en base a las formulas
entregadas por Wells y Coppersmith (1994), que permiten relacionar el largo superficial de la
falla (LSR), con la magnitud de momento (M) esperable para una falla, plasmandolas en la Tabla
1. Hay que destacar que para los largos superficiales de las fallas son utilizados los largos
completos de las estructuras observadas, no solamente los segmentos presentes en la zona de
estudio. Considerando que las componentes dominantes de las estructuras son normales e

inversas se utilizaran las siguientes relaciones:

M = 4.86 + 1.32[log LSR] (Fallas inversas; Wells y Coppersmith, 1994)

M = 5.00 + 1.22[log LSR] (Fallas normales; Wells y Coppersmith, 1994)
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Tabla 1.- Magnitudes para los distintos segmentos de las fallas principales (Pisagua, Tiliviche y Junin).
LSR: Longitud superficial de la ruptura; M: Magnitud de momento.

Fallas LRS (km) | (M) Falla Normal | (M) Falla Inversa
Falla Junin 23 +6.66
Falla Pisagua 25 +6.70
Falla Tiliviche 22 +6.66

Hay que destacar nuevamente que los valores aqui presentados son Unicamente referenciales

y permiten tener una idea general de la capacidad sismica de las fallas.

8. DISCUSION

La activacion de las estructuras del margen costero en el norte de Chile ha sido discutida por
diversos autores, exponiendo una observacion clave, la posibilidad de carga instantanea de las
fallas por el ciclo sismico de subduccion (ej. Farias et al., 2011). Las evidencias de este trabajo
no permiten resolver dicha interrogante, sin embargo es claro que la herencia de la estructura de
largo plazo controla la heterogeneidad de activacion de las fallas, vinculadas principalmente al

alzamiento costero.

La naturaleza de la deformacion en la zona de estudio ha sido asociada a un sistema
estructural complejo asociado a una cufia cortical producto del underthrusting, lo que explicaria
las heterogeneidad y la distribucion discontinua de propiedades de friccion en la zona de
transicién méas pronunciada. De este modo el sistema de fallas normales en la costa del norte de
Chile (Sistema de Fallas Acantilado) y por consecuencia las fallas en este estudio,
corresponderian a una expresion secundaria superficial de un sistema con vergencia al Oeste,
asociado con underthrusting y una cufia de acrecion de material continental proveniente del
segmento marino del antearco, como ha sido sugerido por algunos autores (Armijo y Thiele,
1990; Adam y Reuther, 2000; Armijo et al., 2015) (Figura 44).
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Figura 44.- (Abajo) Modelo propuesto por Armijo et al. (2015). (Arriba) Perfil topogréafico con
exageracion vertical. Se indicant los distintos periodos de deformacion a lo largo de la region del orégeno
(en Ma), la flecha amarilla indica region frontal occidental del or6geno sobre la cual se ha propagado la
deformacién desde hace 10 Ma. WAT (West Andean Thrust) delimita los bordes de la corteza engrosada
en el Ordgeno Andino (naranjo) del blogque marginal (rosado). Se indica también la estructura de
vergencia Este responsable de la formacion del Acantilado Costero (Modificado de Armijo et al., 2015).

Por otro lado, existen distintas hipotesis que explican este sistema de fallas, asociando el
alzamiento de la costa con el underplating producto de erosion tecténica y gatillando colapsos
gravitacionales de material inestable en el frente orogénico (von Huene et al., 1999; Clift y
Hartley, 2007; Mather et al., 2014).

De acuerdo a las morfologias de los escarpes identificados en este estudio han sido
interpretados como fallas normales de alto angulo, ademas los escarpes inversos de orientacion
E-O que son interpretados como parte del acomodo paralelo a la fosa, lo que indica una mejor
correlacion de estas estructuras con la hipétesis de una sistema de fallas normales paralelo a la

costa (Sistema de fallas Acantilado).
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Sin embargo, es necesario realizar estudios méas acabados, en particular sobre la descripcion
de las fallas de orientacion NS en la zona de estudio, principalmente sobre la Falla Tiliviche, la
cual muestra al parecer mayor informacion hacia el sector de la Quebrada de Tiliviche y que
durante la realizacion de esta memoria no fue posible acceder a dichos sectores para obtener

datos mas confiables.

7. CONCLUSIONES

La identificacion de fallas activas que pueden generar terremotos corticales, con un alto
impacto en zonas pobladas y de desarrollo industrial, es un objetivo critico para la evaluacion del
peligro sismico en regiones tectonicamente activas (McCalpin, 1996). Tradicionalmente en Chile,
la evaluacion del peligro sismico ha sido vinculada principalmente con los terremotos de
subduccion, tsunamigénicos y terremotos de profundidad media y alta localizados en la placa
subductada de Nazca. Después de la activacién de la Falla costera de Pichilemu Mw=7.2, con
posterioridad al terremoto de subduccion de Maule Mw=8.8 del 2010, fue conocida la capacidad
sismica de dichas fallas, mostrandolas como una amenaza relevante no considerada en su

verdadera dimension.

A través de esta memoria se busco develar de manera comprensiva las caracteristicas basicas
necesarias para la estimacion del peligro sismico asociado a las fallas costeras de la regién de
Pisagua, justificando de esta manera los objetivos propuestos. Como la region en estudio se
encuentra en una fase final de preparacion para un gran terremoto de subducciéon (Mw>8.8), esta
zona presenta condiciones especiales de carga tectdnica para la placa superior, y por ende para

sus estructuras.

Estudios paleosismoldgicos recientes de las fallas costeras del norte de Chile, evidencian que
estas estructuras son tectonicamente activas y algunas de ellas podrian ser incluso clasificadas
como potencialmente activas y/o activas en términos ingenieriles. Las capacidades sismicas
documentadas alcanzan magnitudes Mw-~7.0, con potenciales epicentros someros (ej.
Allmendinger y Gonzélez, 2009; Cortés-Aranda et al., 2014). La actividad de dichas fallas, ha
sido relacionada tanto con la convergencia, lo que configura potenciales escenarios de peligro,
que considerando la posible activacién de las fallas intraplaca debido a la ocurrencia de grandes
terremotos de subduccion, aumentan considerablemente las fuentes de liberacion de energia y

aceleraciones superficiales. Considerando que en la Laguna sismica del norte de Chile y los
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centros poblacionales estan geograficamente vinculados con la presencia de falla intraplaca y la
zona de acoplamiento activo, el desarrollo de estudios sismotectonicos mas acabados son de

extrema urgencia.

Las fallas en la zona de estudio muestran antecedentes de actividad neotecténica de largo
plazo, deformando superficies y depoésitos de edad nedgena. Velocidades minimas de
deslizamiento fueron estimadas sobre la base de indicadores estratigraficos y cronoldgicos

indirectos, mostrando valores que varian entre 0,18 — 0.03 mm/afio.

Las relaciones de corte entre las estructuras muestran coexistencia de largo plazo, con un
desarrollo mas tardio de las fallas inversas de orientacion E-O, en relaciéon a las fallas N-S de tipo
normal, con evidencias de movimientos de rumbo subordinados. La cinematica de estas

estructuras, al parecer incompatible, puede ser resuelta considerando:

- Las fallas N-S, forman parte de un sistema mayor de fallas normales, asociadas al

Acantilado Costero y al gran escalon batimétrico documentado por Contreras-Reyes et al. (2013).

- Dicho sistema de fallas tiene una cinematica de primer orden extensional, acomodando el
colapso del bloque marino hacia la fosa y permitiendo el alzamiento regional de la Costa por
subduccion por erosion y underthrusting (Armijo y Thiele, 1990; Armijo et al., 2015).

- Movimiento laterales evidenciados no s6lo en este estudio (ver Armijo y Thiele, 1990;
Carrizo et al., 2008; Allmendinger y Gonzalez, 2009) y bien interpretados sobre la base de
inversiones del relieve en los pies de los escarpes principales y estructuras tipicas de rumbo como
moletracks; permiten asociar las fallas inversas a gradientes de acomodo paralelo a la fosa

asociado al sistema de fallas del Acantilado Costero.

A la vez, la edad de la deformacion en la zona de estudio ha sido delimitada entre el Mioceno
superior y el Pleistoceno (~6.4 — 0.12 Ma).

De acuerdo a las edades obtenidas para los distintos pedimentos y estructuras presentes en
los alrededores de Pisagua, se propone el siguiente modelo de evolucion tectonica del paisaje
(Figura 45)
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Figura 45.- Modelo de evolucién tectonica propuesto en este trabajo. Se destacan los distintos pedimentos
(S1, S2, S3 y S4) las fallas normales (Tiliviche y Junin). Linea punteada azul indica la incision de las

guebradas mayores y la linea roja el Pediplano de Atacama.

Aqui se atribuye la generacion de los escarpes NS al Sistema de Fallas Acantilado, el cual
esta activo desde hace 6.4 Ma, generando un alzamiento del blogue costero y como consecuencia
la incision de las quebradas principales. Aqui se observa que la Falla Junin tendria actividad

anterior a la ultima actividad de la Falla Tiliviche, la cual estd generando el rejuvenecimiento del
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paisaje y la formacion del pedimento S4. También se puede observar como los distintos
pedimentos descritos componen parte de la evolucién del Pediplano de atacama, generados a

partir de las estructuras principales.

La profundidad y geometria de las fallas es evidenciada por primera vez, sobre la base de la
interpretacion de la tomografia sismica de ondas de cuerpo, mostrando su importante influencia

en la estructura de la placa superior, alcanzando profundidades medias del orden de 20 km.

La sismicidad superficial es baja, sin embargo evidencia patrones asociables tanto a las fallas
normales de orientacion N-S, como a las fallas inversas de orientacion E-O. La baja sismicidad
registrada por la red sismolégica temporal (Proyecto FONDECYT 1130071) se puede interpretar
como consecuencia del fuerte acoplamiento de las placas, tal como lo propone Yomogida et al.
(2011) para el estudio de la preparacion del terremoto de Tohoku. De esta manera el segmento
superficial (placa superior) se activaria sismicamente durante un evento sismico mayor
(terremoto de Tohoku, Mw=9), generando o facilitando el deslizamiento de estas. De esta forma,
la convergencia seria entonces responsable de la carga de largo plazo de las fallas, el
underplating generaria heterogeneidades en el acomodo del alzamiento y los grandes terremotos

de subduccidn contribuirian a la carga y a la activacion de las fallas.

Por dltimo la capacidad sismica de las fallas podrian generar terremotos superficiales, con

epicentros someros <20-15 km, y magnitudes cercanas a Mw=7.
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