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RECONSTRUCCION PALEOSISMOLOGICA, A PARTIR DEL REGISTRO DE SEDIMENTOS
MARINOS EN LA BAHIA DE PISAGUA

La bahia de Pisagua es un reservorio Unico para la conformacién de sedimentos
laminados, esto producto de una alta tasa de sedimentacién por estar proxima a centros de
surgencia costera, las cuales cuentan con un bajo contenido de oxigeno, inhibiendo la actividad
benténica y consecuente bioturbacion de las laminas sedimentarias. Ademas, el brazo sur de la
bahia (Punta Pichalo) es una barrera natural frente a los vientos dominantes del suroeste. Estos
factores permiten acumular y preservar sedimentos laminados.

En el sector norte de chile (18°-23°S), persiste un alto grado de acoplamiento sismico y un
consecuente déficit de deslizamiento entre las placas tectonicas. Esta situacion se viene
agudizando desde el terremoto de 1877 y si bien el dltimo gran evento acontecido en 2014 de Mw
8,1, redujo parte del déficit, éste aun es alto. Por esta razon, el proposito de este trabajo es el
estudio paleosismoldgico basado en el andlisis de perturbaciones en la laminacién de los
sedimentos marinos de la bahia de Pisagua, para asi determinar antiguos terremotos en el registro
geologico.

Los estudios mineraldgicos y granulométricos de los sedimentos superficiales de la bahia
de Pisagua evidenciaron que esta recibe un aporte importante de sedimentos fluviales en el sector
norte, provenientes de la quebrada de Tiliviche. Estas recargas de material pueden verse
acrecentadas en periodos de alta precipitacion pudiendo aumentar el rango de influencia de estos
aportes. En la parte mas profunda y protegida de la bahia se acumulan sedimentos enriquecidos
en restos biogénicos, cuya variabilidad y alternancia con capas enriquecidas en material aluvial,
edlico o fluvial, genera sedimentos laminados.

Se recuperaron 11 testigos en la bahia de Pisagua a los cuales se les efectu6 una
caracterizacion de tramos deformados y sin deformar, en base al analisis de tomografias. La
correlaciéon de estos tramos evidencia una gran continuidad a lo largo de la bahia (2,5 km) para
varios de los segmentos deformados. En particular a partir del testigo PR1805 se estudio la
granulometria y mineralogia de los sedimentos, haciendo énfasis en 10 tramos deformados
identificados. Esto permitio interpretar dichos segmentos como deformaciones inducidas por
actividad sismica, correspondientes a slumps, slumps a cuasi turbiditas, calcos de carga y una
subunidad de homogenita. En particular se sugiere que la unidad deformada I, ubicada a los 6,5
cm de profundidad corresponde al marcador paleosismolégico asociado al terremoto de Iquique
1877, de Mw 8.6-8.8.
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minerales presentes en las muestras P5, P15, P22, P24. ........cc.ooiiieeiceeecee et 45

Figura 29.- Espectro de difraccién de la muestra P24 (Curva en negro), los distintos colores
representan cada uno de los minerales presentes en la muestra. En la imagen se aprecia el
cémo cada uno de los principales maximos de la muestra P24, esta acompafiado de un maximo
0110 =T =1 (oo (oo FA RO RRUPRRUURRR 46
Figura 30.- Imagen superior corresponde a la distribucién espacial del tamafio medio de grano
(um), en los sedimentos superficiales de la bahia de Pisagua. 18-63 pm: Limo; 63-125 pum:
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arena muy fina; 125-250 um: arena fina; 250-313 um: arena media. Las cruces negras marcan
la ubicacion de las muestras empleadas para el desarrollo del mapa de interpolacion. Seccion
inferior corresponde a los perfiles O-E (izquierda) y N-S (derecha), del tamafio promedio del
grano [um], con relacion a la profundidad de la bahia............cccocoeiiiiiiiniiniie, 48
Figura 31.- Imagen superior corresponde a la distribucién espacial de la clasificacion del
sedimento, expresado en funcion de la desviacion estandar de la distribucion granulométrica.
Las cruces negras marcan la ubicacion de las muestras empleadas para el desarrollo del mapa
de interpolacion. Seccién inferior corresponde a los perfiles O-E (izquierda) y N-S (derecha), de
la desviacion estandar de la granulometria del sedimento, con relacién a la profundidad de la

o7 1 0 1 = VSRR 49
Figura 32.- Imagen superior corresponde a la distribucién espacial del contenido de minerales
litogénicos (albita, ortoclasa y cuarzo) presentes en los sedimentos superficiales de la bahia de
Pisagua. Las cruces negras marcan la ubicacion de las muestras empleadas para el desarrollo
del mapa de interpolacion. Seccion inferior corresponde a los perfiles O-E (izquierda) y N-S
(derecha) del contenido de minerales litogénicos (cuarzo, albita y ortoclasa), con relacion a la
profundidad de [ DANTA. ...........ooviiiieee e e 52
Figura 33.- Imagen superior corresponde a la distribucion espacial del contenido de carbonatos
(calcita y aragonito) presentes en los sedimentos superficiales de la bahia de Pisagua. Las
cruces negras marcan la ubicacion de las muestras empleadas para el desarrollo del mapa de
interpolacion. Seccién inferior corresponde a los perfiles O-E (izquierda) y N-S (derecha) del
contenido de carbonatos (calcita y aragonito), con relacion a la profundidad de la bahia........... 53
Figura 34.- Mapa de la bahia de Pisagua en el cual se destacan con cruces de distintos colores
la ubicacion de 10 de los 11 testigos y con un asterisco amarillo se muestra la ubicacién del
1015 (0 To I o =T 0 TP 54
Figura 35.- Mapeo y caracterizacion realizada a los 11 testigos provenientes de la bahia de
Pisagua, ordenados de izquierda a derecha segun su distancia a la costa. En la imagen se tiene
el mapeo efectuado a los testigos a partir del contraste entre densidades de las imagenes de
rayos x de cada uno de los 11 testigos, acompafiadas a su derecha de una caracterizacion que
delimita segmentos deformados (verde), sin deformar (azul) y tramos con perturbacién al
momento de muestreo con una cruz Negra (PGL80L). .....cccccveeiieieiiie ettt 55
Figura 36.- Imagen de rayos x de los 11 testigos recuperados de la bahia de Pisagua,
ordenados de izquierda a derecha segun su distancia a la costa. Al lado derecho de cada uno
de los testigos se exhibe la caracterizacion realizada la cual simboliza en verde: tramos
deformados; azul: laminacién sin deformar; cruces negras: secciones con perturbacion de
muestreo. En lineas rojas esta detallada la correlacion generada. ..........cccoceevveeevveecceeecciee s, 57
Figura 37.- Esta figura estd compuesta de izquierda a derecha por: imagen de rayos x del
testigo PR1805; caracterizacion de unidades del testigo en la cual los rectangulos azules
representan segmentos sin deformacion y rectangulos verdes los tramos deformados, con el
numero de la unidad; bosquejo trazado al momento de la apertura del testigo; perfiles
granulométricos compuestos por tamafio medio de grano (um), 10% de grano mas fino d(0,1) y
grueso d(0,9), seleccién, curtosis, simetria y distribucién granulométrica del sedimento; perfiles
resultantes del FTIR en donde la linea azul representa el contenido de minerales félsicos
(cuarzo, ortoclasa y albita) y la linea roja el contenido de minerales méaficos (hematita).
Poligonos en negro encierran los tramos del testigo deformados englobando ademas los
perfiles granulométricos y mineral6gicos. La linea segmentada ubicada a los 41 cm simboliza la
separacion de la seccion superior de alta variabilidad granulométrica y la inferior de
granulometria MAS UNIFOIME. .....cuviiiiee ettt et r e e s abe e e s nbeeenaeas 60
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Figura 38.- Imagen de la unidad deformada I, presente entre los 6,6 y 23,5 cm. A) Muestra los
perfiles granulométricos para la seccion deformada donde se aprecian con claridad los dos
méaximos locales de tamafio del grano en el tramo medio y basal, asi como la gradaciéon normal
persistente a lo largo de toda la unidad. En el extremo derecho se observa el perfil mineralégico
en donde se puede notar el gradiente normal que presentan los minerales félsicos a lo largo de
toda la unidad. B) Muestra tres acercamientos en donde se destacan las laminas presentes en
color blanco. Rectangulo celeste: tramo superior donde se aprecia un sedimento con alto nivel
de mezcla y textura homogénea, con escasos lentes delineados en amarillo. Rectangulo Rojo:
zona media, en color rojo se enmarca la base erosiva que separa la subunidad inferior y
superior y la cual esta asociada al maximo local granulométrico y mineralégico ubicado a los 16
cm. Rectangulo amarillo: correspondiente a la zona inferior se aprecian las laminas plegadas,
pero con una menor deformacion en contraste con la seccién centro-superior. Estas imagenes
corresponden a diferentes niveles de profundidad en la tomografia, con distintos niveles de
contraste para resaltar de mejor manera las estructuras deseadas. ...........ccccoeeveervveevceeesciee e, 62
Figura 39.- Imagen de la unidad deformada Il, presente entre los 25 y 29,8 cm. A) Muestra los
perfiles granulométricos para la seccién deformada en donde se destaca la gradacion inversa
de esta seccion; consecuentemente los tamafios de grano mas altos estan ubicados en la
seccion superior de la misma, asi como el mayor contenido de material de grano arena media-
gruesa a muy gruesa. El perfil mineraldgico ubicado en el extremo derecho muestra un
comportamiento similar para los minerales maficos y la granulometria, exhibiendo valores mas
altos en el segmento superior de la unidad, mientras que los minerales félsicos presentan una
gradacion normal. B) Muestra dos acercamientos a la zona destacada en la imagen de la
izquierda mediante un rectangulo rojo, haciendo énfasis en la zona deformada. Estas imagenes
muestran el plegamiento y fragmentacién a brechizacion percibido en las laminas, asi como la
base erosiva apreciable en los acercamientos superiores, las estructuras mencionadas se
destacan en los acercamientos de la derecha. Estas Ultimas imagenes corresponden a
diferentes niveles de profundidad en la tomografia, con distintos niveles de contraste para
resaltar de mejor manera las estructuras deSEaAdAS. .........ceccveerieieiiie e e 63
Figura 40.- Imagen de la unidad deformada lll, presente entre los 31y 38 cm. A) Muestra los
perfiles granulométricos para el segmento deformado donde se percibe un patrén acerrado de
tamafos promedios de grano entre los 19 a 32 um, patron que también es apreciable en el
contenido de material tamafio arena media el cual coincide con los maximos en el tamafio del
grano. B) Muestra un acercamiento a la zona de deformacion resaltada con un rectangulo en
rojo en la imagen de la izquierda. En el acercamiento de la izquierda se muestra el plegamiento
presente en las laminas, asi como el contacto erosivo hacia el techo, ademas del potencial
cabalgamiento en la secciéon media y calco de carga en la base. Estas estructuras son
destacadas en la imagen de la derecha con colores blanco, rojo, amarillo y celeste,
FESPECHVAIMEINTE. ....oiiiiiiiiiee ettt ettt et e e stte e et e e ste e e sabeeesaaeesbaeesabeeessseeeasaeesatesesasesesseesntesessseeenseeeans 64
Figura 41.- Imagen de la unidad deformada 1V, presente entre los 42,6 y 47,8 cm. A) Muestra
los perfiles granulométricos para la unidad donde se perciben valores maximos en la seccién
media de hasta 38 um, y para el tramo basal y superior se tienen tamafios minimos de 30 y 20
um, respectivamente. Esta diferencia en los tamafios de grano se produce por un mayor
contenido de material arena media-fina a muy fina en la seccion basal y en especial en el tramo
medio. B) Muestra un acercamiento a la zona de deformacién resaltada con un rectangulo en
rojo en la imagen de la izquierda. En el acercamiento se muestra a la izquierda el plegamiento
presente en esta unidad, el cual se destaca para mejor visualizacion en el acercamiento de la
(0= =T ol o - VRS SSSP 65
Figura 42.- Imagen de la unidad deformada V, presente entre los 50 y 56,2 cm. A) Muestra los
perfiles granulométricos para el segmento deformado donde se destaca un maximo en el
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tamafio medio del grano de 81 um a los 54 cm, punto que ademas cuenta con un alto contenido
de material tamafio arena media-fina a muy fina. B) Muestra dos acercamientos de la zona de
deformacién enmarcada con un rectangulo rojo en la imagen de la izquierda. Los acercamientos
de la izquierda dejan en evidencia un alto nivel de deformacion y mezcla turbulenta, hechos que
son marcados en las imagenes de la derecha, marcando en blanco laminas deformadas a
fragmentadas/brechizadas y en naranjo el contacto erosivo de la base. Estas imagenes
corresponden a diferentes niveles de profundidad en la tomografia, con distintos niveles de
contraste para resaltar de mejor manera las estructuras deseadas. .........cccccevvveeveieevceeesciee s, 66
Figura 43.- Imagen de la unidad deformada VI, presente entre los 59,4 y 69,8 cm. A) Muestra
los perfiles granulométricos para el segmento deformado en donde se destaca un méaximo local
para el tamafio medio del grano de 45 yum a los 66,5 cm, asociado a un incremento en el
contenido de material tamafio arena media-fina a muy fina. B) Muestra dos acercamientos a la
zona deformada, enmarcada con un rectangulo rojo en la imagen de la izquierda. Los
acercamientos de la izquierda permiten apreciar los pliegues presentes en las distintas laminas
ubicadas en esta unidad, dichas estructuras son destacadas para un mejor reconocimiento en
los acercamientos de la derecha. Estas imagenes corresponden a diferentes niveles de
profundidad en la tomografia, con distintos niveles de contraste para resaltar de mejor manera
[8S ESIIUCIUIAS TESEAUABS. ....cc.ueivieriiieiteite ettt sttt sb e st b e sat e st e bt e shtesabeesbeesabeenteenaeas 67
Figura 44.- Imagen de la unidad deformada VII, presente entre los 6,6 y 23,5 cm. A) Muestra los
perfiles granulométricos para el tramo deformado, evidenciando la gradacién normal
predominante y donde se destaca un maximo local en el tamafio del grano a los 80,5 cm, con
un valor de 38 pum. B) Muestra dos acercamientos a la zona de deformada enmarcada con un
rectangulo rojo en la imagen de la izquierda. En los acercamientos de la izquierda se pueden
percibir el plegamiento al cual fueron sometidas las laminas en la unidad y los cuales son
destacados con lineas blancas en los acercamientos de la derecha para una mejor
visualizacién. Estas imagenes corresponden a diferentes niveles de profundidad en la
tomografia, con distintos niveles de contraste para resaltar de mejor manera las estructuras
(0 =TT C T To b T PSSP 69
Figura 45.- Imagen de la unidad deformada VIlII, presente entre los 86,8 y 92,6 cm. A) Muestra
los perfiles granulométricos para la seccién deformada en donde se tiene un maximo en la base
a los 92 cm, con un valor de 40 um, provisto por un mayor contenido de material tipo arena
media-gruesa a muy gruesa en contraste con el resto de esta seccion. B) Muestra dos
acercamientos de la zona deformada enmarcada con un rectangulo rojo en la imagen de la
izquierda. En los acercamientos de la izquierda se pueden percibir lAminas plegadas en la
unidad y las cuales son destacados con lineas blancas en los acercamientos de la derecha para
una mejor visualizacion. Estas imagenes corresponden a diferentes niveles de profundidad en la
tomografia, con distintos niveles de contraste para resaltar de mejor manera las estructuras
(0 LTSy C T Vo b TSR 70
Figura 46.- Imagen de la unidad deformada IX, presente entre los 6,6 y 23,5 cm. A) Muestra los
perfiles granulométricos para la unidad en donde se destaca el gradiente dual de esta pasando
de uno tipo normal en la base hasta los 103,6, llegando a valores minimos y maximos de 14 y
25 um, para luego pasar a un gradiente inverso hacia el techo llegando a un tamafio promedio
de grano de valor 31 um. B) Muestra un acercamiento de la zona de deformacién enmarcada
con un rectangulo rojo en la imagen de la izquierda. En el acercamiento de la izquierda se
pueden percibir el plegamiento al cual fueron sometidas las ldminas en la unidad y los cuales
son destacados con lineas blancas en el acercamiento de la derecha para una mejor
VISUBIIZACION ..ottt ettt et st e bt e s b e s ate e bt e s aeesabeesseesnteenseenseesnseenseenneesnteens 71
Figura 47.- Imagen de la unidad deformada X, presente entre los 107 y 112,5 cm. A) Muestra
los perfiles granulométricos para la seccién deformada en donde se aprecia con claridad el

X
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gradiente inverso de esta unidad pasando de un grano basal de 14 pum llegando a un valor de
hasta 33 pum hacia el techo. B) Muestra dos acercamientos a la zona de deformada delimitada
con un rectangulo rojo; en estas imagenes es posible apreciar laminas plegadas lo que es
destacado con lineas blancas en las imagenes de la derecha. Estas imagenes corresponden a
diferentes secciones de profundidad en la tomografia, con distintos niveles de contraste para
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H: homogenita; ST:slump a cuasi turbidita; S: slump; La: laminado. En el extremo derecho esta
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Figura 49.- Mapa de los distintos grados de pendientes presentes en el fondo oceanico de la
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Figura 51.- Imagenes de rayos-x, de los primeros 10 cm de 7 de los 11 testigos recuperados en
la bahia de Pisagua, en donde se destaca con lineas blancas la perturbacion en la laminacién
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Figura 52.- Imagen que muestra la evolucién de la deformacion de los sedimentos laminados
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Figura 53.- Seccibn izquierda esta compuesta por la imagen de rayos-x del testigo PR1805,
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1 INTRODUCCION

1.1 Formulacion del estudio propuesto

El limite de placas del sector occidental de América del Sur esta caracterizado por
eventos de gran magnitud sismica y con intervalos de baja recurrencia (Hoffman et al.,
2018); esto asociado a un activo margen continental relacionado a la subduccion de la
placa de Nazca bajo la placa Sudamericana. La interaccion de estas placas moldea la
geometria del margen continental, asi como la deposicion de las principales unidades del
registro geoldgico marino (Vargas et al., 2005).

La mayor parte del limite oeste de la placa Sudamericana presente en las costas
chilenas sufrié una ruptura dentro del dltimo siglo, generando grandes terremotos de
subduccién como el de Valdivia en 1960 de Mw 9.5 (Kanamori, 1977) o bien el sismo del
2010 en el Maule de Mw 8.8 (Moreno et al., 2010). Por su parte el segmento en el cual
se encuentra localizada la zona de estudio correspondiente a la bahia de Pisagua, sufrio
un ultimo gran evento tectonico en lquique, 1877 de 8.6-8.8 Mw (Comte y Pardo, 1991),
motivo por el cual se le considera a este sector como una laguna sismica en el norte de
Chile, comprendida entre los 18°y 23° S.

Comte y Pardo (1991) estiman un periodo de recurrencia para grandes eventos
tectonicos en la zona (18°-23°S) de 111+33 afios considerando los ultimos 500 afios de
registro sismico, pero focalizado sobre todo en los ultimos dos siglos (Ruiz y Madariaga,
2018). Tomando en consideracion lo anterior y el hecho de que los dos terremotos
generados en los limites de esta laguna sismica, en el extremo sur en 1995 el sismo de
Mw 8.1 en Antofagasta (Ruegg et al., 1996), y hacia el Norte en 2001 el terremoto en
Arequipa de Mw 8.3 (Ruegg et al, 1996), permiten catalogar a la laguna sismica presente
en esta area como la brecha mas madura a lo largo del margen de la placa Sudamericana
en el norte de Chie (Hoffman et al., 2018).

Pese a la recurrencia de varios pequefios eventos en el area dentro de la ultima
década (Comte y Pardo, 1991; Engdahl y Villasenor, 2002), como aquel ocurrido en 2007
en Tocopilla de Mw 7.8 (Motagh et al., 2010), y el dltimo gran evento en 2014 en lquique-
Pisagua de Mw 8.1 (Schurr et al., 2014), el déficit de deslizamiento se mantiene casi
inalterado y reportes recientes de estudios geodésicos muestran una alta tasa de
acoplamiento de placas (Li et al., 2015; Métois et al., 2013; Schurr et al., 2014).

Se estima que la liberacién de la energia acumulada en el area de la brecha
sismica puede producir un sismo de hasta Mw 9 (Kelleher, 1972). Frente a este escenario
y a una creciente poblacion, es imperante formular medidas de contingencia ante un
terremoto de grandes dimensiones, pero este hecho afronta una gran complejidad
referida a la incertidumbre del momento en el cual se desencadenara dicho evento, asi
como su impacto esperado.

La estimacién del periodo de recurrencia de los grandes sismos (>Mw 7) es
provista en parte, por el estudio del intervalo de tiempo transcurrido entre los eventos
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pasados. Este es un factor limitante para la determinacion de una periodicidad en el norte
de Chile, dado que el registro historico de eventos sismicos en el Desierto de Atacama
es bastante reciente, debido a que, entre los 19°S y 24°S los habitantes en el area eran
escasos y nNo se cuentan con reportes escritos previos al siglo 18.

La técnica mas empleada en paleosismologia es la realizacion de trincheras de
falla (McCalpin, 2009). Esta herramienta proporciona informacion espacialmente precisa
sobre la evidencia de ruptura en superficie en un punto especifico de la falla. Sin
embargo, los errores en las edades de los eventos son a menudo relativamente grandes
debido a las dificultades para entender la relacién entre las muestras datadas y sus
respectivos depdsitos, ademas de la incertidumbre asociada a las metodologias de las
distintas técnicas de datacion (Avsar et al., 2014). Ademas, esta técnica no es aplicable
a fallas ciegas que consecuentemente no alcancen la superficie del terreno, aunque
muchos de los grandes terremotos son causados por este tipo de falla (Caputo y Helly,
2008).

Frente a escenarios de grandes eventos tectonicos la paleosismologia subacuatica
emerge como una alternativa importante a considerar. Esta técnica emplea marcadores
sedimentarios causados por los terremotos pasados. Sismos en cuencas marinas o
lacustres pueden ocasionar deslizamientos subacuaticos, turbiditas, slumps, deformacion
de sedimentos blandos y licuacion o expulsion de fluidos, los cuales pueden incorporarse
o bien emplearse como marcadores de eventos tectdnicos en el registro sedimentario (De
Batist et al., 2017). Ademas la paleosismologia ofrece ventajas como: i) dados los efectos
de un terremoto aun a largas distancias se pueden registrar marcadores de dicho evento,
i) los marcadores sismicos presentes en las secuencias marinas o lacustres son mas
continuos y completos que aquellos presentes en secuencias terrestres y iii) las edades
de los marcadores telUricos pueden en ocasiones ser determinadas con una mayor
precision (por ejemplo, en secuencias de laminaciones anuales la precision puede ser de
unos pocos afnos; De Batist et al., 2017).

Este es un trabajo inédito en el sector, realizado en el marco del proyecto
FONDECYT 1161547 “Assesing giant tsunamigenic earthquakes along the hyperarid
Northern Chile seismic gap in the last milenia”. Este estudio consiste en el andlisis de la
laminacion de sedimentos marinos por medio de imagenes de rayos x de alta resolucion,
asi como de estudios granulométricos y mineraldgicos. Las laminaciones en sedimentos
marinos constituyen un registro geolégico poco comun cuya formacion y preservacion
esta condicionada a la ocurrencia de tres condiciones especificas: (i) variaciones en la
actividad biologica/quimica que resulten en cambios en la composicidén del sedimento, (ii)
suficiente tasa de sedimentacion para permitir la formacion de capas apreciables, vy (iii)
condiciones ambientales que inhiban la alteracion de estas capas por actividad bentdnica,
usualmente debida a condiciones de bajo contenido de oxigeno (Kemp 1996, 2003). Un
ejemplo en el norte de Chile corresponde a los sedimentos laminados de la bahia de
Mejillones (Ortlieb et al., 2000; Vargas et al., 2004).

La zona de estudio correspondiente a la bahia de Pisagua, en especifico el brazo
sur de esta correspondiente a Punta Pichalo es una barrera natural respecto de los
dominantes vientos del suroeste, esto favorece la sedimentacion pelagica de restos
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biogénicos y materia orgénica, asi como la conformacion de ldminas sedimentarias. La
preservacion de estas laminas se ve favorecida por el hecho de encontrarse en la zona
de minimo oxigeno (ZMO) definida para el norte de Chile entre los 50-300 m de
profundidad (Brandhorst, 1971; Morales et al., 1996). En vista de lo anterior la
reconstrucciéon paleoceanogréafica de alta resolucion a partir de secuencias sedimentarias
en la bahia de Pisagua se presenta como una buena opcién para la determinacion de
grandes eventos sismicos a través de la datacion y reconocimiento de caracteristicas
sedimentologicas y estructurales anémalas, como bien pueden ser discontinuidades o
depositos tipo slump, como es el caso afin de la Bahia de Mejillones en el trabajo de
Vargas et al. (2005).

1.2 Objetivos

1.2.1 Objetivo general

Determinar eventos tectonicos de gran magnitud a partir del estudio de sedimentos
laminados de la bahia de Pisagua.

1.2.2 Objetivos especificos

e Determinar la distribucion espacial de sedimentos en la bahia de Pisagua.

e Determinar la estratigrafia de unidades laminadas y unidades deformadas
asociadas a episodios catastroéficos en la bahia de Pisagua.

e Determinar unidades asociadas a episodios tecténicos.

1.3 Hipotesis de trabajo

Grandes eventos tectdnicos (por ejemplo, el terremoto en Iquique 1877 de Mw 8.6-
8.8) ocasionan desestabilidad en las laminaciones de los sedimentos marinos, generando
marcadores sedimentarios. En zonas que exhiban una alta tasa de sedimentacion,
acompafiada de una alta formacion y preservacion de laminas sedimentarias, el estudio
estratigrafico de estos depdsitos permitiria una reconstruccion paleosismoldgica de la
region.



1.4 Generalidades

1.4.1 Geomorfologia y Sismotectonica Regional

1.4.1.1 Contexto Sismotecténico chileno

El extremo occidental de América del Sur, en especial a lo largo del margen
chileno, es considerado como una de las areas de mayor actividad sismica en el mundo.
Esta alta actividad tectonica se debe a la subduccion de la placa de Nazca bajo la placa
Sudamericana. La placa de Nazca se desplaza en la zona central de Chile, en direccion
N78°E (De Mets et al., 1994) con una velocidad promedio de convergencia que varia a lo
largo del margen de subduccion entre 56 mm/afio y 68 mm/afio (Vigny et al., 2009; Schurr
et al., 2014, Figura 1).

La subduccién de la placa de Nazca bajo la placa Sudamericana no es homogénea
a lo largo de las costas de Chile, esto queda reflejado en diferentes estudios que indican
gue el angulo de subduccion de la placa de Nazca varia a lo largo del margen chileno
(Cahill & Isacks, 1992; Jordan et al., 1983). Estas variaciones en el angulo de subduccion
se pueden agrupar en tres diferentes segmentos: desde los 18°S hasta los 26°S, la placa
de Nazca subduce bajo la Sudamericana con un angulo entre 25° y 30°, denominada
subduccion normal (subduccion tipo “chilena”). En el segundo segmento, ubicado entre
los 26° y 33°S, se observa la denominada subduccion sub-horizontal o “flat-slab”, donde
el angulo de subduccién es aproximadamente 10°. Por altimo, al sur de los 33°S se vuelve
a presentar la subduccion normal, con un angulo aproximado de 30° (Figura 1).

Estas variaciones en los angulos de subduccidén han sido atribuidas, en la zona
central, a la subduccion de la cadena de montes submarinos de Juan Fernandez bajo la
placa Sudamericana desde hace 22 Ma (Pilger, 1984; Yafiez et al., 2002), producto de
una menor densidad y consecuente alta flotabilidad, al ser mas joven que el resto de la
corteza oceanica favoreciendo asi, un bajo angulo de subduccion.
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Figura 1.- Marco tectonico de Chile. Se muestran las placas que interactian con la Placa
Sudamericana, indicando la direccion y velocidad de convergencia. Los colores indican
la profundidad alcanzada por la Placa de Nazca bajo la Placa Sudamericana. En
rectangulo negro se enmarca la zona de subduccion tipo sub-horizontal o flat-slab. (1zq.)
Los puntos de color blanco son sismos que permiten determinar la profundidad y
geometria de la zona de subduccion (Modificado del Centro Sismolégico Nacional;
sismicidad y terremotos en Chile).

El caracter heterogéneo de la corteza oceanica, provista de promontorios
submarinos y otras morfologias, puede provocar un acoplamiento entre placas, el cual
genera en superficie deformaciones elasticas y permanentes que pueden alcanzar
extensiones de centenares de kildmetros (Ruff y Kanamori, 1983; Comte y Suarez, 1995).
El continuo movimiento de las placas genera que se acumule constantemente
deformacion, la que es liberada en eventos sismicos a lo largo de todo el margen chileno
(Wang et al., 2012). Las principales fuentes sismicas en Chile corresponden a terremotos
interplaca, intraplaca oceanica o profunda e intraplaca continental o superficial y sismos
gue se ubican al oeste de la fosa llamados “Outer-rise” (Figura 2).
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ZONA DE SUBDUCCION

A: Sismos "outer-rise" C: Sismos Intraplaca oceanica
B: Sismos Interplaca D: Sismos Intraplaca continental

Figura 2.- Perfil ilustrativo de una subduccion normal tipo chilena (Tomado del Centro
Sismolégico Nacional; sismicidad y terremotos en Chile)

Los sismos interplaca son de especial interés en este trabajo. Estos se generan
debido a la irregularidad presente en ambas placas lo cual genera una fuerza de roce
entre ellas que traba su movimiento, en este estado se produce una acumulacién de
energia o deformacién en la zona trabada. La liberacidén de esta energia producto de una
ruptura de la placa superior (Placa Sudamericana), genera un terremoto interplaca
(Figura 2) , asi como un desplazamiento de las placas al lograr destrabarse. El tamafio
del terremoto (magnitud), es proporcional al area de la zona que logré moverse y a cuanto
se movid. Si durante el movimiento (terremoto), se desplaza el fondo oceanico
verticalmente, se genera una ola sobre la zona de ruptura que al propagarse en el océano
se llama “tsunami”. Entre los sismos interplaca de mayor magnitud se encuentran el de
Valdivia 1960 de Mw 9.5 (Kanamori, 1977), el sismo del 2010 en el Maule de Mw 8.8
(Moreno et al., 2010) y el ultimo gran terremoto de la zona de estudio ocurrido en 1877
de Mw 8.6-8.8 (Comte y Pardo, 1991).

Los sismos interplaca son aquellos que tienen un mayor potencial de riesgo, dadas
sus grandes magnitudes, asi como las areas de afectacién que estos pueden alcanzary
la posible ocurrencia de tsunamis que los acompafien. Por esas razones el estudio de la
recurrencia de estos sismos es el proposito de este trabajo. Aunque no existe un archivo
histérico tan completo como el del sur del Peru o el de Chile Central, es posible identificar
una serie de terremotos histéricos 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).

La variedad de los largos de ruptura de los grandes terremotos en el sur del Peru
y en el norte de Chile (Figura 3), da cuenta de la complejidad asociada a los periodos de
retorno de grandes sismos y en particular muestra las limitaciones en su conocimiento
dado el escaso registro historico. El ciclo sismico es un concepto acufiado inicialmente a
comienzos del siglo pasado, cuando se intentd establecer cierta periodicidad de los
grandes terremotos, pero a medida que ha aumentado el conocimiento a nivel mundial
se ha logrado comprender que, si bien es cierto que conceptualmente existe un ciclo de
cargay descarga de energia acumulada, el periodo de 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 en el largo de ruptura. Luego periodos de recurrencia
estimados tienen una dispersion muy grande, no sélo por la escasez evidente de datos
histéricos, sino que también porque el fendbmeno no es lineal, siendo mucho mas
complejo.
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Figura 3.- Derecha: contexto geodinamico regional del antearco del norte de Chile que
muestra las principales unidades morfoestructurales: A: Franja Costera y Cordillera de la
Costa indicando fallas que muestran evidencia de actividad reciente (Armijo y Thiele,
1990; Delouis et al., 1998; Marquardt et al., 2002), B: Depresion Central, C: Cuencas Pre-
cordilleranas y D: Cordillera Principal que muestra volcanes cuaternarios. La placa de
Nazca se mueve hacia la fosa con una velocidad media de alrededor de 67 mma*en una
direccion N77°E (Schurr et al., 2014). Izquierda: eventos sismicos historicos de magnitud
M>7 alo largo de la costa del norte de Chile, que indica las longitudes de ruptura inferidas
(modificadas de Comte y Pardo, 1991; Delouis et al., 1997; Comte et al., 2002; Pritchard
et al., 2002; Marquardt, 2005).
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1.4.1.1.1 Principales caracteristicas del terremoto de Pisagua, 2014 Mw 8.1

Durante los primeros 20 afios, desde que se tienen registros confiables con la red
mundial (1973-1993), la brecha sismica del norte de Chile (18°-23°S) tuvo sélo un sismo
relevante ocurrido en 1987, Mw 7.2. En los 10 aflos posteriores (1994-2003) se
registraron en los extremos sur y norte de la zona del gap sismico los eventos de
Antofagasta, 1995 de Mw 8.1 (Ruegg et al., 1996) y Arequipa en el 2001 de Mw 8.3
(Ruegg et al, 1996) respectivamente, los cuales permiten catalogar a la laguna sismica
presente en esta area como la brecha sismica mas madura a lo largo del margen de la
placa Sudamericana al Sur del Peru (Hoffman et al., 2017). En los 10 afios siguientes
(2004-2013), el terremoto de Tocopilla, 2007 Mw 7.8 (Motagh et al., 2010) activé 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.

El 1° de Abril del 2014 ocurre el terremoto de Pisagua Mw 8.1 (Hoffman et al.
2018), con un largo de ruptura de 100 km, a lo largo del tramo centro-norte del sector de
la brecha sismica (Ruiz et al., 2014; Schurr et al., 2014). Las réplicas se concentraron
hacia el sur de la zona de ruptura (Meng et al., 2015) siendo la réplica de mayor
envergadura una de Mw 7.6 a 100 km al SSE del evento principal (Duputel et al., 2015;
Figura 4). La suma de ambos sismos representa un deslizamiento de aproximadamente
200 km de largo, correspondiente a menos de un tercio del largo de ruptura estimado por
Comte y Pardo (1991) para el terremoto de 1877. Schurr et al. (2014) estiman respecto
del largo de ruptura del evento de Pisagua 2014 que este reflejaria solamente una
liberacion parcial del déficit de deslizamiento acumulado desde el terremoto de 1877.

Schurr et al. (2014) realizaron analisis cinematicos del terremoto de Pisagua, 2014.
Determinando que durante los primeros 30-45 segundos la ruptura se propagoé 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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lineas grises indican sismos de M>7 y las lineas rojas eventos Mw>8; 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 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 (Tomado de
Schurr et al., 2014).

El &rea de ruptura del evento principal del terremoto de Pisagua termina proximo
a la zona de bajo acoplamiento (intersegmento de lquique, Métois et al., 2013; Figura 5)
a los 20°S (Duputel et al.,, 2015; Ruiz et al.,, 2014; Schurr et al., 2014), pero el
deslizamiento posterior se extiende al sur de los 21°S, probablemente por efectos de la
réplica de mayor envergadura (Hoffman et al., 2018). Se supone que las zonas de bajo
acoplamiento refuerzan la velocidad, lo que aumenta su fuerza de friccién, reduciendo
asi la probabilidad de propagacion de deslizamiento (Scholz, 1998). Hoffmann et al.
(2018) estiman que el sector ubicado a los 21°S actia como una barrera o una aparente
discontinuidad de propiedades fisicas.



La barrera sismotectdnica ubicada a los 21°S potencialmente previno que el sector
de la laguna sismica del norte de Chile se fracturara en un solo evento como aconteci6
en el terremoto de Iquique, 1877 de Mw 8.6 (Hoffmann et al., 2018). Aunque existe cierta
discordancia respecto del tamafio actual del evento de 1877 (Métois et al., 2013), este
terremoto fue ciertamente mas grande que el sismo del 2014 y extendi6 la barrera
sismotectdnica, o bien la barrera solo se formé en la etapa postsismica e intersesismica
posterior a este episodio (Hoffmann et al., 2018).

-190 .'

21°

=22°

Acoplamiento

=23 jsTY ;
~Z2° =f1e -70°

Figura 5.- Mapa de acoplamiento intersismico geodésico y precursores. Se indican las
nucleaciones de los precursores de Julio-Agosto 2013, Enero y Marzo 2014. La zona de
bajo acoplamiento sismico esta enmarcada con un rectangulo azul (Tomado de Schurr et
al., 2014).

Lovless (2017) y Melnick et al., (2017) sugieren que el sismo de Pisagua puede
haber iniciado una fase super-intersismica en el sur del sector con una ocurrencia bimodal
de grandes eventos de subduccién. En este caso el riesgo de un nuevo terremoto en el
sector que no sufrié ruptura (21°-23°S), se ha incrementado (Hoffmann et al., 2018). Una
vision contraria sugiere debilitamiento de la corteza dependiente del tiempo que implica
la liberacion de deslizamiento asismico en el segmento Loa. Se necesitan series de
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tiempo de deformacion mas largas para distinguir entre estas hipotesis y se recomienda
una mayor atencion de observacién a este segmento (Hoffmann et al., 2018).

1.4.1.2 Contexto geomorfolégico del sector costero del Norte de Chile

El sector de estudio se encuentra en el antearco externo, en el cual destacan
cuatro morfologias, las cuales de Oeste a Este son: el Talud Continental, la Plataforma
Costera, Acantilado Costero y la Cordillera de la Costa (Figura 6).

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 en el
sector Norte de Chile expone profundidades maximas de 8000 m b.n.m, favorecida por
el escaso relleno de sedimentos que este presenta; Lo anterior es atribuible al clima
hiperarido caracteristico de la zona, asi como la consecuente baja erosion.

Plataforma Costera

La plataforma o planicie costera se compone de una serie de superficies de
abrasion marina, ubicadas entre la costa y el acantilado costero, con una extension lateral
de 1 a 3 km, preservada por el clima extremadamente arido de la region. Estas terrazas
han emergido desde el Pleistoceno medio hasta nuestros dias, como resultado de los
cambios en el nivel del mar y la elevacion tecténica relacionada con el ciclo sismico
(Ortlieb et al., 1996; Marquardt et al., 2004). La expresion de la plataforma costera
emergida mas importante en el norte de Chile se localiza en la Peninsula de Mejillones,
en donde se ha propuesto un rapido alzamiento en el cuaternario tardio (Gonzales-Alfaro
et al., 2018).

Acantilado/Escarpe Costero

El Escarpe Costero (Briiggen, 1950; Mortimer et Saric, 1972; Paskoff, 1979) es un
rasgo geomorfologico regional que se presenta a lo largo de la Cordillera de la Costa
entre Arica y La Serena. Este rasgo fisiografico representa un descenso abrupto directo
al océano al norte de los 20,2°S, mientras que al sur de los 20,2°S este desciende hacia
la planicie costera, con una altura promedio de 1000 m s.n.m., representando el limite
occidental de la Cordillera de la Costa en el norte de Chile (Paskoff, 1978).

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

11



Si bien esta unidad geomorfolégica esta asociada al alzamiento provisto por la
subduccién de la placa de Nazca bajo la placa Sudamericana, este Unico factor no es
suficiente para explicar la presencia del acantilado costero (Quezada et al., 2010). Las
condiciones climéticas de extrema aridez que imperan en el sector norte de Chile juegan
un papel relevante; en efecto, el gran acantilado costero se restringe al Desierto de
Atacama, porcion mas arida del margen circumpacifico (Quezada et al., 2010). Si bien el
origen de esta morfologia es aun materia de discusion, diversos autores plantean una
combinacién de dos procesos principales para su desarrollo: la accion de las fallas
verticales normales, alzando la Cordillera Costera y la erosion marina producida por los
cambios del nivel del mar durante el Plioceno. Sin embargo, evidencias de fallas normales
en el oeste que pueden desplazar cientos de metros han sido pobremente documentadas
(Mortimer and Saric Rendic, 1976; Paskoff, 1978; Armijo and Thiele, 1990; Von Huene et
al., 1999; Quezada et al., 2010; Contreras-Reyes et al., 2012; Armijo et al., 2015).

Cordillera de la Costa

El relieve costero esta dominado por la presencia de la Cordillera de la Costa, la
cual es una cadena de montafias estrechas de poca elevacion formada por rocas
mesozoicas (Garcia et al., 2011). Esta se encuentra distribuida en una franja subparalela
a la fosa, con un ancho y elevacion promedio que decrece hacia el norte, desapareciendo
por completo hacia el oroclino boliviano y reapareciendo hacia los 18°15’S en el sur del
Peru. En el sector de Pisagua este rasgo morfolégico promedia alturas entre los 1000-
1200 m.s.n.m., con anchos de 20-40 km. 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). Respecto a su origen
Mortimer (1973) sefial6 que el alzamiento de esta ocurrié en una fase temprana (en
comparacion con la Depresion Central) de la evolucion del paisaje y que posteriormente
fue afectada por fallas nedgenas, dentro de las cuales en el area de estudio destacan las
fallas inversas de orientacion E-W (Figura 6b). En lo que respecta a la zona de estudio
Quezada et al. (2005) indican que el alzamiento del litoral ocurrié durante el Pleistoceno.
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Figura 6.- a) Unidades morfoestructurales de los Andes Centrales (15-34°S). Las lineas
negras segmentadas indican las iso-curvas de profundidad de la Placa de Nazca bajo la
Placa Sudamericana a 100, 150 y 200 km (Cahill and Isacks, 1992). La linea blanca
segmentada indica el eje de simetria del Oroclino de Vallenar (Arriagada et al., 2009).
Linea naranja segmentada indica la fosa Chileno-Peruana. Rectangulo rojo encierra la
zona de estudio. CC: Cordillera de la Costa; CD: Depresion Central; DR: Cordillera de
Domeyko; SD: Depresion Subandina; AP: Altiplano-Puna (incluye las cordilleras Oriental
y Occidental), SB: Cordillera Subandina; SS: Sistema Santa Barbara; FC: Cordillera
Frontal, Pc: Precordillera; SP: Sierras Pampeanas; PC: Cordillera Principal (Tomado de
Rodriguez et al., 2014). b) Corresponde a un acercamiento al area de estudio donde
destacan las principales estructuras (Escarpe Pisagua y Tiliviche), asi como la ubicacion
del Antilado Costero y Cordillera de la Costa (Tomado de Garcia-Perez et al., 2018). ¢)
Perfil ilustrativo de las principales morfologias de la regién (Tomado de Mather et al.,
2014).

Incision fluvial y Red de drenaje

En la regién, las aguas de escurrimiento superficial han producido variaciones
notables en el relieve definido por los depdsitos del piedemonte miocénico, y han sido el
principal modelador del paisaje. La incisién en el norte de Chile es relativamente joven
(<10Ma) y de amplitud comparable, lo que implica un alzamiento tectdnico reciente de
~1km (Garcia y Hérail, 2005; Zeilinger et al., 2005; Kober et al., 2006; Kirk-Lawlor et al.,
2013). Por el contrario, también se ha sugerido que los procesos de incision hubieran
sido desencadenados por el cambio climatico y la erosion costera de una topografia
preexistente de la edad terciaria (= 25 Ma) (e.g., Mortimer y Saric, 1976; Farias et al.,
2005). En ese caso, el alzamiento costero seria mas antiguo que los procesos de incision.
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Otra vision es la presentada por Garcia et al. (2011) los cuales atribuyen la incisién
al restablecimiento del nivel base de los rios, posterior a la agradacién de depdsitos
ocurrida en el Oligoceno medio, que habria sido en un substrato parcialmente levantado
y activado por eventos de semiaridez locales. Ellos concluyen que el desarrollo de los
cafiones y del drenaje exorreico en general, esta directamente relacionado con la
capacidad de las areas de captacion de precipitaciones, la cual seria menor en los
sistemas endorreicos.

La incision de las quebradas segun Pinto et al. (2004), se habria definido por la
colmatacion de la “cuenca” sedimentaria, determinada en esta zona por los depésitos del
piedemonte miocénico, de modo que los cafiones alimentadores del sistema aluvial
pudieron cortar a la Cordillera de la Costa, cambiando su nivel base local de uno
endorreico a uno exorreico (Mortimer & Saric, 1972; Mortimer 1980; Naranjo & Paskoff,
1985). Por otro lado, Quezada et al. (2010) propuso que la incisiébn de los grandes
cafiones se produjo en grandes cuencas (de mas de 100 km?), en las que se habrian
generado lagunas, y la incision habria comenzado desde el acantilado hacia el este.

En el norte de Chile, a una distancia menor a los 100 km el sistema de drenaje
cambia de uno claramente exorreico (18°35’S) a uno endorreico al sur de los 19°35’S
(Hoke et al., 2007; Garcia et al., 2011; Figura 7). En el area entre Arica y Pisagua (18—
19°30’S), los rios son exorreicos, y han formado profundos cafones transversales, con
incisiones de 600 m en la Cordillera de la Costa, hasta 1.700 m en la Precordillera (Garcia
et al., 2011). Hacia el norte, los cafiones (Lluta y Azapa) forman el inicio de una red de
drenaje enrejada, mientras que los valles Vitor, Camarones y Tiliviche—Camifia muestran
patrones de drenaje subdendritcos.
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Figura 7.- Imagen ilustrativa de las principales redes de drenaje del norte de Chile. Se
aprecia la transicion del sistema de drenaje exorreico (18°35’S) a uno endorreico
(19°35’S) (Tomado de Coudurier-Curveur et al., 2015).
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1.4.2 Oceanografia y circulacion atmosférica de gran escala

1.4.2.1 Contexto atmosférico

La circulacion de aguas superficiales en los océanos es controlada por la
interaccion de las masas de agua en las cuencas oceanicas y los patrones de circulacion
atmosférica. En términos generales, estos Ultimos son una respuesta del sistema
atmosférico a la diferente radiacion solar que recibe la superficie terrestre. En la zona de
estudio resaltan dos patrones de circulacion: los vientos alisios en latitudes bajas y los
vientos del oeste en latitudes medias (30-60°); (Figura 8).
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Figura 8.- Corrientes superficiales de los océanos. Se distingue la influencia de los vientos
alisios y aquellos del oeste en la circulacién de las corrientes en el ecuador y latitudes
medias (Tomado de Chester, 1990).

En el margen occidental de América del Sur los vientos alisios se caracterizan por
un movimiento diagonal de este a oeste a través del ecuador en bajas latitudes, mientras
gue aquellos vientos que provienen del oeste priman en latitudes altas a medias (Figura
8). Por efecto de la rotacion de la Tierra, el aire que circula alrededor del nucleo de
maxima presion, conocido como el Anticiclon Subtropical del Pacifico Suroriental (APSO)
tiene un movimiento antihorario, dirigiendo vientos en direccion hacia el ecuador (Figura
9), canalizados a su vez por la orografia a lo largo de la costa subtropical de Chile y Peru
(Strub et al., 1998). Al anticiclon también contribuye la rama descendente de la circulacion
de Walker sobre el Pacifico ecuatorial oriental, una circulacion atmosférica latitudinal que
se desarrolla sobre el Pacifico ecuatorial caracterizada por un flujo hacia el oeste en
superficie (vientos alisios), ascenso en el Pacifico ecuatorial occidental, flujo hacia el este
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en niveles altos de la tropdsfera, y descenso distribuido en toda la zona ecuatorial al este
de la region de ascenso.

Este anticiclon, ubicado préximo a las costas chilenas es un centro de altas
presiones originado por la subsidencia de aire relativamente seco y frio proveniente de la
alta tropdsfera, desde la parte superior de la nubosidad convectiva asociada a la Zona de
Convergencia Intertropical (ZCl). La ZClI es una franja de bajas presiones ubicada en la
zona ecuatorial; en ella confluyen los vientos alisios del sureste y del noreste y ademas
se le conoce por ser parte de la circulacion meridional conocida como celda de Hadley
(Figura 9).

El APSO genera una gran estabilidad en gran parte del margen oeste de América
del Sur, regulando las presiones atmosféricas, lo que controla el desplazamiento de
masas de aire cdalidas y secas, ademas de disminuir las posibilidades de que se
produzcan precipitaciones debido a la escasez de vientos humedos. Estas cualidades
gue caracterizan al APSO, sumado a su influencia permanente en el norte de Chile y a
las masas de agua fria de la Corriente de Humboldt, son las razones principales que
explica la extrema aridez al norte de los 27°S.
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Figura 9.- Circulacion atmosférica global (modificado de Murck et al., 1996; tomado de
Ortega, 2014).
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En lo que respecta el Sur, el APSO interactia con los Vientos del Oeste (bajas
presiones), con isobaras de orientacion este-oeste, y donde el viento circula
generalmente desde el oeste (Figura 10) favoreciendo el desarrollo de sistemas frontales
(e.g., precipitaciones) en direccion a las costas chilenas. Durante el invierno austral, la
influencia promedio del anticiclén alcanza hasta los 28°S, permitiendo el ingreso entre los
meses de mayo y agosto de precipitaciones de origen frontal o post-frontal (Antonioletti
et al., 1972). Mientras que en el verano austral influye en promedio los 38°S (Fig. 4;
Fuenzalida, 1982).
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Figura 10.- Influencia estacional del Anticiclébn Subtropical del Pacifico Suroriental (A).
Promedio de los vectores de vientos superficiales entre los afios 2000 y 2004 (QSCAT)
sobre el Océano Pacifico suroriental durante el verano e invierno austral. Se observa la
posicion mas al norte del nucleo del anticiclén, asi como la mayor intensidad del flujo de
viento costero en la costa semiarida (30°S), durante el invierno austral. Area de estudio
se indica con un rectangulo rojo (Tomado de Flores-Aqueveque et al, 2014).

1.4.2.2 Contexto Oceanografico

Para el norte y centro de Chile Silvay Sieves (1981), Robles (1979) y Bernal et al.
(1982), identificaron cuatro distintivas masas de agua segun las diferencias en salinidad
de estas:

» Agua Subtropical Superficial (Subtropical Surface Water; STW) (T>18,5°C; S>34,9). Se
encuentra a una profundidad entre 12-35 m junto a la costa.

» Agua Ecuatorial Subsuperficial (Equatorial Subsurface Water; ESSW) (8,5°C< T

<10,5°C; 34,4< S <34,8). Se encuentra en las regiones costeras, entre 300-700 m de

profundidad. La “corriente submarina hacia el Polo” (Poleward Undercurrent; PUC), con
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caracteristicas similares a esta masa de agua y concentraciones de oxigeno muy bajas
(<0,25-0,5 ml I'Y); a menudo se detecta en la superficie costera debido a procesos de
surgencia.

» Aguas Subantarticas (Subantarctic Water; SAAW) (11,5°C< T <14,5°C; 34,1< S <34,8).
Se encuentra a 20-50 m de profundidad continuo a la costa, y a mayor profundidad hacia
el océano.

» Aguas Intermedias Antarticas (Antarctic Intermediate Water; AAIW) (T = 5,5°C; 34,3< S
<34.5). Circula a 500-600 m de profundidad. En ocasiones se acerca a la superficie
durante periodos de fuerte surgencia.

1.4.2.2.1 Sistema de la corriente de Humboldt

De acuerdo con Strub et al. (1998), la circulacion en el Norte de Chile esta
dominada por el sistema de la Corriente de Humboldt, el cual transporta aguas
subantarticas de altas a bajas latitudes (Figura 11). Este grupo de corrientes se asocia a
la circulacion atmosférica superficial del APSO, en particular los vientos alisios, quienes
ayudan a impulsar el sistema de corrientes de Humboldt, el cual es un extenso sistema
de flujos marinos que se extiende por mas de 1000 kilometros mar adentro.

A gran escala, las corrientes que circulan hacia el norte en la costa de Chile
provienen de la “Corriente Circumpolar Antartica” asociada a la “Deriva de Vientos del
Oeste” (West-Wind Drift; WWD), la que se divide en una corriente hacia el Ecuador
(Corriente de Peru-Chile; Peru-Chile Current; PCC) y otra hacia el polo (Corriente del
Cabo de Hornos; Cape Horn Current; CHC) (Figura 11). A su vez, la corriente de Peru-
Chile (PCC) se divide en dos ramas: una que circula proxima a la costa (Corriente
Costera; Chile Coastal Current; CCC), que esta asociada a los sistemas de surgencia
costeros; y la Corriente de Pera-Chile propiamente tal, que circula mas lejos de la costa
y por lo tanto tiene poco efecto sobre las corrientes costeras (Figura 11).

Respecto de aquellas corrientes que circulan hacia el sur, Lukas (1996) estudio la
corriente submarina del Ecuador (Equatorial Undercurrent; EUC; Figura 11) que viaja de
bajas a altas latitudes e infiri6 que esta corriente se dividia en dos en las proximidades
de las islas Galapagos. Una de estas mantiene su caracter de submarina y en las
cercanias de Ecuador esta se dirige hacia el sur y conforma la corriente PUC que circula
bajo el sistema de Humboldt (Figura 11), esta corriente es la encargada del transporte de
las aguas ESSW, las cuales se caracterizan por una baja concentracion de oxigeno, lo
cual definiria la zona de minimo oxigeno (ZMO) en el norte de Chile entre los 50-300m
de profundidad (Brandhorst, 1971; Morales et al., 1996). La otra corriente que deriva de
EUC circula hacia el sureste desde su origen en las islas Galapagos aproximandose a la
costa cerca de los 6°-7°S (Figura 11), conformando la Contracorriente de Chile-Pera
(Peru-Chile Countercorrent; PCCC) encargada del transporte de aguas STW.
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Figura 11.- Principales componentes del sistema de la corriente de Humboldt de acuerdo
con Strub et al. (1998). A la Izquierda se aprecian las diferencias en el verano e invierno
australes, por efectos del desplazamiento del APSO y a la derecha se muestra imagen
correspondiente al Norte de Chile donde se destaca la zona de estudio correspondiente
a la Bahia de Pisagua. WWD: Deriva de vientos del oeste; PCCC: Contracorriente de
Peru-Chile; PUC: Corriente submarina del Peru; PCC: Corriente de Peru-Chile; CCC:
Corriente costera de Chile; CHC: Corriente Cabo de hornos; EUC: Corriente submarina
del Ecuador (Tomado de Strub et al. 1998).

1.4.2.2.2 Surgencia y transporte de Ekman

Se entiende por surgencia (“upwelling”) al ascenso a la superficie de masas de
agua profundas de bajas temperaturas y enriquecidas en nutrientes, debido al
movimiento de aguas superficiales mar adentro, a través del transporte de Ekman. Estos
eventos de surgencia se ven controlados por ciclos de relajacion-refuerzo (4-15 dias) en
la intensidad de los vientos suroeste, asociados a la propagacion hacia el polo de los
minimos costeros atmosféricos (Rodriguez et al., 1991; Marin et al.,1993; Rutllant et al.,
1998). La surgencia en las costas del norte de Chile est4 asociada con el alzamiento de
Aguas Ecuatoriales Sub-superficiales provistas por la corriente PUC (Strub et al. 1998),
estas aguas cuentan con un alto contenido de nutrientes, lo cual favorece la gran
produccién primaria en las costas de Chile. A lo largo del litoral chileno existen varios
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puntos en que la surgencia es intensa producto de condiciones topogréficas favorables
para el desarrollo maximo de vientos costeros del sur (Rahn et al., 2011), como es el
caso de Punta Angamos (Bahia Mejillones Norte, 30°S), Punta Lengua de Vaca (Bahia
Tongoy, 30°S), Punta Media (Bahia Inglesa, 27°S), Punta Curamilla (Bahia Laguna
Verde, 33°S) (Fonseca y Farias, 1987; Vergara, 1991, 1993; Figura 12).
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Figura 12.- Centros de surgencia costera intensa en parte de la costa subtropical de Chile.
Promedio de vientos a 10 m de altura derivados de QSCAT durante Noviembre y
Diciembre entre 1999 y 2008. a) promedio para la mafana (AM) b) promedio para la tarde
(PM). Se observa la mayor intensidad del flujo de viento costero durante la tarde (Tomado
de Ranh et al., 2011).

Los vientos costeros del sur asociados al giro anticiclonico a lo largo de la costa
subtropical de Chile, en conjunto con el efecto de Coriolis, movilizan masas de agua hacia
el oeste a través del transporte de Ekman. Especificamente, el efecto de Coriolis hace
gue el agua que ha sido puesta en movimiento por los vientos sea desviada a la izquierda
en el hemisferio sur, sin embargo, debido a la friccién, las capas superficiales se mueven
en un angulo de 45°. La columna de agua puede pensarse como un conjunto de varios
estratos, en que cada estrato por friccion se mueve cada vez mas lento, produciendo un
movimiento en espiral cada vez mas hacia la izquierda hasta que la friccidbn es nula
(espiral de Ekman; Figura 13). La direccién del movimiento varia para cada capa, sin
embargo, el flujo promedio es perpendicular y a la izquierda de los vientos costeros del
sur (Figura 13).
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Figura 13.- Esquema del transporte y espiral de Ekman en la costa subtropical de Chile
(Tomado de Ortega, 2014).

1.4.2.2.3 Variaciones globales del nivel del mar

Las variaciones en el nivel del mar durante el Cuaternario son consecuencia de un
crecimiento y decaimiento ciclico de las capas de hielo, resultando en un complejo
modelo espacial y temporal. Mediante los modelos de cambios en el nivel del mar,
presentados por algunos autores como Lambeck et al. (2002), se pueden hacer
predicciones de variaciones en la linea de costa durante los ciclos glaciales (Lambeck et
al., 2001).

Lambeck et al. (2002), describen las variaciones globales del nivel del mar de los
altimos 3 Ma con énfasis en el Gltimo ciclo glacial (Figura 14). El Ultimo Maximo Glacial
(Last Glacial Maximum; LGM) comenzé aproximadamente hace 30 ka, con disminucion
de las temperaturas y acumulacion de grandes capas de hielo que cubrieron los sectores
correspondientes a las altas latitudes del norte de Europa y América, la capa Antartica
era considerablemente mayor a la de hoy en dia. Estos factores ocasionaron la
disminucion del nivel del mar, que en el maximo de la glaciacioén llego a alrededor de 120-
130 m bajo el nivel actual (Lambeck et al., 2002).

El comienzo del LGM fue rapido y homogéneo, con una caida del nivel del mar de
30-40 m dentro de 1 o 2 Ka. En cambio, en el periodo post-LGM la subida del nivel del
mar no fue uniforme, sino que se caracterizd por sucesivos derretimientos globales y
aumentos del nivel del mar, que ocurrieron a los 19y 7 ka.
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Cabe destacar que en los margenes activos donde ocurre levantamiento por
influencia tectdnica, las evidencias de cambios en el nivel del mar se ven modificadas y
amplificadas con respecto a los registros globales. Sin embargo, con el conocimiento en
otras areas donde la tectonica es estable, se puede hacer diferencias entre los cambios
provocados por el nivel del mar y la tectonica. Mediante el estudio de arrecifes de corales,
en distintas partes del mundo, se pueden hacer las estimaciones anteriormente
mencionadas, debido a que el crecimiento del coral prolifera cuando la tasa de aumento
del nivel del mar es igual o superior al grado de levantamiento de la tierra, pero cuando
la subida del nivel del mar no puede mantenerse sobre este, se desarrollan irregulares y
delgadas caras de arrecifes solamente.
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Figura 14.- Niveles relativos del nivel del mar en el ultimo ciclo glacial segun datos
obtenidos en localidades australianas (Tomado de Lambeck et al., 2002).

1.4.3 Geologia y Geomorfologia de la bahia de Pisagua

La bahia de Pisagua esta conformada por dos morfologias en particular: Punta
Pichalo correspondiente al brazo sur y Punta Pisagua, de menor envergadura, hacia el
norte y la cual colinda con la quebrada Tiliviche (Figura 15), correspondiente a una de las
principales redes de drenaje exorreicas de la zona. La bahia se caracteriza por una
longitud de 3,5 Km y un ancho de unos 4 Km. Respecto a la geomorfologia de la zona,
esta exhibe tres unidades de importancia, definidas por Valenzuela (2015), y segun
caracteristicas previamente descritas por Ritter et al. (2002). Las unidades antes
mencionadas corresponden a tres pediplanos ubicados entre el acantilado costero y la
Cordillera de la Costa (Figura 15 y 16). Los pedimentos delimitan la deformacioén de los
escarpes con posterioridad al Mioceno y la deformacién del pediplano mas occidental
(Figura 16), evidencia actividad durante el Pleistoceno. En complemento a lo anterior, la
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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 ultimos 10 Ma (Valenzuela, 2015).
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Figura 15.- Ubicacion de la bahia de Pisagua, la cual esta confinada por dos cabos Punta
Pisagua al Norte y Punta Pichalo de mayor envergadura hacia el Sur. Las morfologias de
caracter regional son el Acantilado Costero (naranjo) y la Cordillera de la Costa (celeste).
Imagen satelital Landsat.

Se ha considerado que el alzamiento de la region costera en el norte de Chile seria
mucho mas antiguo que las incisiones de las quebradas mayores (~<10 Ma ) (Mortimer
y Saric, 1976; Farias et al., 2005; Garcia et al., 2011), sugiriendo que la superficie superior
de la Depresion Central se habria encontrado “represada” por el relieve preexistente de
la Cordillera de la Costa 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
habrian sido recientemente provocadas por un aumento de la escorrentia asociada a
pulsos hipotéticos semi-aridos interrumpiendo el régimen hiper-arido predominante
(Mortimer y Saric, 1976; Farias et al., 2005; Garcia et al., 2011), siendo asi el alzamiento
costero mas antiguo que los procesos de incision. Sin embargo, no existen evidencias
geoldgicas convincentes para este complejo escenario y la nocion de un antiguo
alzamiento (~225 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 16.- Mapa morfotectonico desde la bahia de Pisagua hasta la cordillera de la
Costa. Enmarca las principales unidades geoldgicas y morfologicas del sector. Hacia la
Costa se destacan los depdsitos cuaternarios asociados a terrazas marinas en la cara
sur de Punta Pichalo, ademas de depositos de abanicos aluviales, por su parte hacia el
Oriente se destacan el intrusivo Pisagua y la Formacion oficina Viz que conforman la
Cordillera de la Costa. Las morfologias destacadas en este mapa son los pedimentos S2,
S3, S4 pertenecientes a las Gravas de alto Hospicio y que se encuentran delimitadas por
el Acantilado costero y los escarpes Pisagua y Tiliviche (Tomado de Valenzuela, 2015).

Otra vision es la presentada por Courdurier et al. (2014) quienes han propuesto
una hipotesis mas simple, tomando en consideracion 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 17) y que la elevacion general de este
piedemonte, en relacién con el océano, desencadend el retroceso de cabecera de las
guebradas desde hace ~<l10Ma (Garcia y Hérail, 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 coetaneamente con el
alzamiento de la region costera en el norte de Chile.

24



Arco volcénico
Actual
Escarpe Cordillera P
Costero Occidental | 4km

Incision del
Actualidad valle
T €6 ’

L 3
£
ANDES [ 1
Lo
=

Nivel del mar

Regidn de piedemonte alzado

Pediplano de Cordillera A

. Atacama Occidental - 3
~10 Ma C°|;d'c'fsrfade €DC / - 2
(o) = ANDES |
Nivel del mar —— : , B ()
‘

SiikeIEaf \‘\ O Empuje Andino
, Cuenca de la Depresién Central

7 Pexl Gelig (CDC) Cenozoico

Cuenca inversita mesozoica
(Faja plegada y corridaeocena)

Rocas del basamento
‘ Falla ) . R
(Paleozoico-Precambrico)

Figura 17.- Esquema morfotectonico de la evolucion del margen oeste de los Andes
Centrales durante los ultimos 10 Ma (esquema superior). Se muestra la topografia actual,
la geologia y el Pediplano de Atacama y una propuesta de reconstruccion topografica
hace 10 Ma (esquema inferior). Notar que el Pediplano de Atacama representa una
superficie continua (en equilibrio) que conecta el frente cordillerano y el nivel del mar
(Tomado de Coudurier et al., 2015).

Pediplano de Atacama

Como complemento a lo anterior, en la Quebrada de Tiliviche (Figura 15), Hoek et
al. (2007) realizaron una datacion en circones, a través del método de U-Pb, en ceniza
volcanica intercalada en una terraza fluvial dentro de la parte superior de la quebrada, la
cual arroj6 una edad aproximada de 6,4 Ma. La edad obtenida por Hoek et al. (2007)
puede ser utilizada para determinar una edad maxima del comienzo de la incisién de la
Quebrada de Tiliviche y de aceptar la hipoteis propuesta por Courdurier et al. (2014), esta
edad podria ser considerara como la edad maxima del alzamiento del sector costero del
norte de Chile.

En la Cordillera de la Costa afloran lavas y brechas de composicion andesitica
(Silva, 1972) asociadas a la Formacién Oficina Viz, a las cuales les sobreyace una
secuencia sedimentaria marina, constituida por calizas, calizas ooliticas, lutitas y
areniscas glauconiticas de edad jurasica inferior a superior (Silva, 1972). Estos depdsitos
a su vez se encuentran intruidos por plutones dioriticos y granodioriticos
correspondientes al intrusivo Pisagua (Figura 16). En el eje central y hacia el Occidente
de la Cordillera de la Costa se aprecian las Gravas de alto Hospicio las cuales conforman
los tres niveles de pedimentos antes mencionados y que se encuentran separados por
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los escarpes de Tiliviche y Pisagua (Valenzuela, 2015) y que segun Garcia-Perez et al.
(2018) son principalmente una secuencia de grava soportada de matriz de arena gruesa
cementada por halita con limos intercalados, arcillas y algunos depoésitos de cenizas.

. En los pedimentos occidentales es posible reconocer abanicos aluviales inactivos
gue serian un indicativo que estas morfologias presentan rasgos de actividad (erosion-
sedimentacién) posterior a 8-10 Ma (Valenzuela, 2015). En el Acantilado Costero en
especifico el sector correspondiente a Punta Pisagua y la quebrada Tiliviche, Silva (1972)
define los depdsitos intermontanos compuestos por depdsitos lagunares de diatomitas e
intercalaciones de limos claros y conglomerados finos. Estos sedimentos fueron
interpretados por Valenzuela (2015) como un talud de detritos compuesto por arena,
gravas y blogues (Figura 16). En este sector resalta ademas la presencia de depoésitos
de anhidrita con un 84% de sulfato de calcio (Silva, 1972) (Figura 16).

También cabe destacar las terrazas marinas en la cara sur de Punta Pichalo
(Figura 15 y 16), en donde la buena preservacion de estas morfologias, asi como de los
pedimentos es el fiel reflejo del fuerte levantamiento al que esta sujeta esta regiéon
(Quezada et al., 2010), asi como el grado de aridez predominante durante todo el
Cuaternario (Vargas, 1996; Vargas y Ortlieb, 1998).

1.4.4 Estructuras sedimentarias

Los terremotos pueden dejar varios tipos de marcas en lechos laminados suaves
en donde se destacan fallas, plegamiento y fragmentacion. Los depdsitos de flujo por
gravedad provocados por terremotos se han utilizado como herramienta en la
paleosismologia subacuatica para desentrafar los ciclos de terremotos adyacentes a los
limites de placas y regiones con alta actividad sismica. El término "sismoturbidita” implica
la activacion del flujo de masa por un terremoto en lugar de otros posibles mecanismos
como; olas de tormenta, flujos hiperpicnicos, disociacion de hidratos de gas, sobrecarga
de sedimentos, erupciones volcanicas e inundaciones (Postma et al., 1988; Prior et al.,
1989; Nemec, 1990; Mulder y Syvitski, 1995; Beck et al., 1996, Beck et al., 2007; Chapron
et al., 1999; Cita y Aloisi, 2000; Nakajima y Kanai, 2000; Shiki et al., 2000; Arnaud et al.,
2002; Goldfinger et al., 2003; Schnellmann et al. , 2005; Carrillo et al., 2008). Mientras
que el término “sismita” fue introducido por Seilacher (1969) para describir capas que
estaban deformadas por procesos inducidos por terremotos. Por consiguiente, la
distincién entre ambas terminologias radica en el hecho que una sismita es un término
mas general que describe toda aquella estructura o deformacion producto de un
terremoto incluyendo a las sismoturbiditas.

El recuento de laminas (que se cree que representan depdsitos estacionales)
proporciona una resolucion cercana al afio que recientemente permitié la asociacion de
laminas deformadas con terremotos documentados histéricamente (Heifetz et al., 2005);
en concordancia con lo anterior un gran numero de autores han informado sobre
estructuras de deformacion de sedimento blando interpretadas como inducidas por
terremotos (por ejemplo: Seilacher, 1969, 1984, 1991; Vargas et al., 2005) en estudios
sedimentologicos y paleosismicos. En este estudio se ahondard en tres tipos de
estructuras inducidas por terremotos: estructuras de plegamiento de sedimento suave,
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estructuras de deformacion de sedimento suave por licuiacion y/o fluidizacion, y
homogenitas.

1.4.4.1 Estructuras de plegamiento de sedimento suave o Slumps

El plegamiento es comunmente considerado la estructura méas obvia asociada con
la deformacion de sedimentos pobremente consolidados (Woodcock, 1976a, 1976b,
1979; Maltman, 1984, 1994a, 1994b; Elliot y Williams, 1988; Collinson, 1994). Es sabido
gue un aumento general en la presion de poros de agua reduce drasticamente la
resistencia al corte de los sedimentos, facilitando la deformacion de los sedimentos
blandos (Maltman, 1994a, 1994b). Diversos mecanismos, incluida la sismicidad, pueden
provocar aumentos locales en la presion del fluido de los poros, pudiendo desencadenar
slumps (Alsop y Marco, 2011). Se cree que el plegamiento resultante estd vinculado
intuitivamente a procesos de slump impulsados por la gravedad a lo largo de un
desprendimiento basal, con la expectativa de que las geometrias de los pliegues
reflejaran la paleosuperficie sobre el que se crearon. (Farrell y Eaton, 1987, 1988;
Martinsen, 1989; Martinsen y Bakken, 1990; Bradley y Hanson, 1998; Debacker et al.,
2001, 2006; Alsop y Marco, 2012, Figura 18).
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Direccion de en la direccién del flujo Charnela del pliegue
inclinacion suavemente curvilineo

Figura 18.- Imagen esquemaética que ilustra un tipico sistema de pliegues y fallas
relacionado con los slumps sobre imponiéndose a los lechos horizontales pre-slumps sin
deformar. La masa deformada se traslada cuesta abajo a lo largo de un desprendimiento
basal y esta marcada por la extension en la cabeza (superior) del slump y la contraccién
asociada con pliegues y empujes en el sector frontal del plegamiento. Los pliegues se
aprietan progresivamente al aumentar la deformacién en el sistema de slump, mientras
gue sus planos axiales y las direcciones de orientacion asociadas rotan y se aplanan
secuencialmente, lo que finalmente resulta en pliegues curvilineos reclinados (Tomado
de Alsop et al., 2012)
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El plegamiento de sedimentos blandos aparece a diferentes intensidades,
aparentemente indicando varias etapas de la deformacion. La deformacion puede
evolucionar desde un slump de forma ondulada (Figura 19 A) que puede distorsionarse
aun mas a una forma de ola o recumbente (Figura 19 B). Al aumentar esta deformacion
la estructura puede volverse turbulenta, creando una capa de brecha completamente
mezclada con fragmentos de las laminas originales (Figura 19 C). Este ultimo estado de
deformacion puede ser considerado como una cuasi turbidita, o bien desencadenar en
una. La transformacion de un slump en una corriente de turbidez es un proceso frecuente
gue generalmente se asocia con una erosion intensa del suelo del submarino (Mulder et
al., 2009)

Figura 19.- Imagen ilustrativa de las variaciones en las estructuras de plegamiento de
sedimento suave (slumps), conforme aumenta la intensidad de la deformacién. A) Slump
de baja deformacion, con pliegues simétricos de forma ondulada y sin fallamiento; B)
Slump de deformacion intermedia, con pliegues con forma de ola o recumbente, en esta
etapa los slumps exhiben cabalgamiento entre las capas y fallamiento, como sintoma del
aumento en la deformacion; C) Slump a cuasi turbidita, etapa de deformacién intensa
donde se percibe una deformacion turbulenta, de capas mezcladas vy
brechizadas/fragmentadas (Tomada de Heifetz et al., 2005).

1.4.4.2 Estructuras sedimentarias por licuacion y/o fluidizacion

Los terremotos pueden causar estructuras de extensa deformacion relacionadas
con la licuacién y la fluidizacién (Marco et al., 1996). La licuacién es un fendmeno
producido por la pérdida de resistencia al corte de sedimentos granulares saturados con

agua (Owen, 1996), mientras que la fluidizacién es la condicién en la cual el componente
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ascendente de la resistencia al arrastre de un fluido iguala o excede el peso del grano
(Lowe, 1975), permitiendo de este modo el ascenso del sedimento.

Se ha supuesto una relacién genética entre el temblor sismico y los procesos de
licuacion en sedimentos antiguos y recientes. Se han reportado sismitas en sedimentos
gue varian en edad desde el Meso-Neoproterozoico (Pratt, 1994; Owen, 1995) hasta lo
actual. Se han realizado estudios paleosismicos en sucesiones sedimentarias del
Holoceno mediante el andlisis de estructuras de licuefaccion y fluidizacién relacionadas
con eventos histéricos (area de Charleston: Obermeier et al., 1985, 1990; Talwani y Cox,
1985; Rajendran y Talwani, 1993; Rajendran et al., 1993; zona sismica de nueva Madrid:
Russ, 1979; Saucier, 1989; Obermeier et al., 1990; Saucier, 1991; Wesnousky y Leffer,
1992; Rodbell y Schweig, 1993). Dentro de las estructuras de deformacion asociadas a
la licuefaccion y fluidizacion en este trabajo se destacan dos de ellas: estructuras de
escape de fluidos y aquellas asociadas a la sobrecarga.

Las estructuras de escape de fluidos o agua (Lowe, 1975) se definen como
estructuras deformativas dominadas por procesos de expulsién de fluidos (Moretti et al.,
1999). Dentro de este tipo de configuracion se destacan las de tipo pilar (Figura 20 A);
estas son estructuras de deformacion de sedimentos blandos tipicas de los procesos de
fluidizacion relacionados con sobrecargas y eventos de sedimentacion masiva (Lowe y
Lo Piccolo, 1974; Lowe, 1975; Ricci Lucchi, 1980; Allen, 1982).

En lo que respecta a las estructuras por sobrecarga estos sistemas forman
morfologias facilmente reconocibles (Kelling y Walton, 1957) caracterizados por la
deformacion de la interfaz entre las diferentes capas en una serie de anticlinales y
sinclinales de varias formas (Moretti et al., 1999). Dentro de estas morfologias se
destacan derivadas de gradientes de densidad inestables (Anketell et al.,1970) y carga
desigual (Allen, 1982; Figura 20 B). Experimentos realizados por Moretti et al. (1999) por
medio de una mesa de vibracién empleando sedimentos granulados (arcilla, limo y arena)
muestran que la deformacidn se genera luego del choque sismico, y la licuacion, en el
momento en que se produce una disminucién drastica de la resistencia de corte,
derivando en una deformacién impulsada por una carga o gradiente de densidad
desigual.
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Figura 20.- Bosquejo de los principales tipos de estructuras de deformacion de
sedimentos blandos por efectos de la licuefaccion y/o fluidizacion. A la izquierda esta la
columna sedimentaria inicial. A la derecha estan las caracteristicas de licuefaccion y/o
fluidizacion percibidas por las distintas capas de sedimento después del evento sismico.
A) Representa las estructuras de escape de fluidos, puntualmente las estructuras de
pilas. B) llustra las estructuras de sobre carga la figura superior simboliza la deformacién
frente un caso de gradiente de densidades invertido y la figura inferior uno asociado a
una carga desigual (Tomado de Moretti, 1999).

1.4.4.3 Homogenitas

En lo profundo del Mediterrdneo central-oriental, potentes unidades homogeneas
han sido denominadas como homogenitas por Kastens y Cita (1981), Cita et al., (1984) o
unifitas por Stanley (1981); estas unidades usualmente rellenan bajos topogréficos y
estan relacionadas a erupciones volcanicas (por ejemplo, Santorini; Cita y Aloisi, 2000) o
terremotos (sismoturbiditas; Mutti et al, 1984). "Homogenita" es un término descriptivo

utilizado para indicar las lutitas aparentemente homogéneas y sin estructura que forman
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la parte mas alta de una “megaturbidita” o “sismoturbiditas” (Polonia et al., 2013). Las
megaturbiditas o sismoturbiditas pueden ser los productos de flujos de gravedad de
sedimentos a gran escala provocados por eventos catastroficos (Mutti et al., 1984; Mulder
et al., 2009; Polonia et al., 2013).

Cita et al. (1996) y Reeder et al. (1998) detallan dos tipos de homogenitas: el tipo
(A) puede tener varios decimetros a varios metros de espesor con una capa fina de limo
arenoso que se superpone a un contacto basal agudo. El sedimento desde el lecho se
hace rapidamente mas fino llegando a ser de arcilla sin estructura sedimentaria. El tipo
(B) tiene un grosor que varia desde unos pocos centimetros hasta aproximadamente 20
m. Se parece al tipo (A), excepto que la base arenosa estd mas desarrollada y el contacto
basal es erosivo.

La descripcion de Reeder et al. (1998) sugiere que las homogenitas no tienen una
textura homogénea, lo cual ya fue sefialado por Cita et al. (1996). Para estos autores, el
término "homogenita" implica solo una naturaleza homogénea de los depoésitos y se
mantiene para mantener la coherencia con sus trabajos anteriores. Proponen referir
"homogenita" a la expresion en un evento Unico con una posicion estratigrafica definida
(Cita et al., 1996). Esta definicion se ajusta a la definicion de "megaturbidita” de Bouma
(1987). Algunas homogenitas se consideran tsunamigénicas (Kastens y Cita, 1981, Cita
et al., 1996; Cita y Rimoldi, 1997; Cita y Aloisi, 2000) por el retrabajo de un volumen
considerable de sedimentos y, a veces, porque los dep0ositos costeros de tsunami podrian
estar relacionados a los depositos de aguas profundas. Los efectos del tsunami en
entornos de aguas mas profundas generalmente se consideran marcados por una capa
de arenay barro clasificados como una homogenita que puede estar vinculada a un unico
evento de tsunami (Cita et al., 1996).

Las homogenitas se caracterizan por la aparicion de tres unidades distintas en los
perfiles de tamafio de grano (una base de grano grueso comunmente de tamafio arena,
a la cual sobreyace una unidad homogénea gruesa y en la cima una capa delgada de
sedimento muy fino), y por la distribucion tipica de los parametros de tamafo de grano
en diagramas de simetria-clasificacion (Bertrand et al., 2008). Mientras que su
clasificacion se basa en sus caracteristicas sedimentarias y composiciones minerales,
gue difieren segun los diferentes entornos sedimentarios y los mecanismos de formacion
(Cita et al., 1996; Cita y Aloisi, 2000; Beck, 2009, 2011; Morellon et al, 2014).
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2 MATERIALES Y METODOS

Los procedimientos realizados en este trabajo comprenden inicialmente un terreno
en la bahia de Pisagua definido para la toma de muestras de sedimentos superficiales,
asi como de testigos sedimentarios. Se obtuvieron 11 testigos los cuales se estudiaron
mediante tomografias y se escogié uno de ellos (“PR1805”) para un analisis
granulométrico y mineraldgico. Respecto a las muestras superficiales, a estas se les
realizo un analisis granulométrico mediante granulometria laser y mineraldgico a partir de
FTIR, este método también se empleo para las muestras del testigo PR1805.

2.1 Revision de antecedentes

Previo a la campafia de terreno, la investigacién bibliogréfica se centra en varios
estudios realizados en la bahia de Mejillones, en la Il Regién de Antofagasta. En éstos
se abordan andlisis mineralégicos, granulométricos y estratigraficos, aplicados a la
reconstrucciéon paleosismoldgica (Vargas et al., 2004, 2005, 2011)

Posterior a la campafa de terreno, se realizé un estudio exhaustivo que aborda
bibliografias mas extensas, para el analisis de los resultados obtenidos a partir de las
distintas pruebas realizadas sobre las muestras.

2.2 Terreno para recuperacion de muestras de fondo marino

Con el fin de obtener las muestras requeridas para los analisis sedimentoldgicos y
mineralogicos, se efectud un terreno a la bahia de Pisagua. El equipo de trabajo estuvo
compuesto por Gabriel Vargas (Geodlogo de la Universidad de Chile y profesor guia),
Alejandro Avila (bi6logo marino de la Universidad de Concepcion) y Gabriela Gonzales
(Alumna memorista). Las labores realizadas en el terreno se detallan a continuacion.

2.2.1 Toma de muestras mediante dragado

Esta primera etapa consistio en la recoleccion de un total de 25 muestras (P1-P25)
mediante una draga tipo “cuchara” (Figura 21A). Esta consiste en dos muelas o cucharas
gue penden de un cable, y permanecen separadas cuando descienden por la columna
de agua. Cuando la draga toca fondo, las muelas penetran el sedimento superficial y el
dispositivo que las mantiene separadas se libera. El sedimento es recogido al jalar del
cable para recoger la draga. Las dragas permiten una obtencion superficial del
sedimento, sin una preservacion de los primeros centimetros de su estratigrafia, con
excepcion de algunas de las muestras obtenidas las cuales consistian en sedimentos
plasticos como lodos organicos que permiten preservar la estratigrafia original del
sedimento (Figura 21B). Dado que las muestras obtenidas no preservaban la estratigrafia
excepto aquellas de material plastico, este método se empled para conocer las
caracteristicas del sedimento superficial y no su estratigrafia.
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Las muestras se ubican en una grilla irregular de 500x500m (Figura 22). El estudio
preliminar de estas muestras se emple6 para determinar la zona en donde se efectuaria
la segunda etapa del terreno destinada a la recoleccién de testigos, para los cuales se
buscaba un sedimento con signos de hipoxia lo cual permitiria una correcta preservacion
de las laminas sedimentarias y que el sedimento fuera de tamafio limo o arena muy fina,
material que permite identificar de mejor manera posibles cambios granulométricos.

Una vez que se obtenian las muestras con la draga, a bordo del barco se hizo un
submuestreo a los primeros 2 centimetros de la muestra, mediante una paleta plastica,
ademas de una breve descripcion del sedimento. Estas se guardaban en una bolsa
plastica sellada, para evitar escurrimiento y pérdida de sedimento. Luego del terreno
estas fueron refrigeradas en la camara de frio del Departamento de Geologia de la
Universidad de Chile a una temperatura de 2°C aproximadamente, con el fin de evitar
reacciones quimicas que modifiquen la composicion del sedimento.

2.2.2 Toma de muestras mediante Rumohr

En esta seccion las muestras fueron tomadas mediante un sacatestigos tipo
Rumohr (Figura 21C), el cual es un equipo que consiste en un soporte de metal que sujeta
a presion tubos de acrilico y al cual se le adicionan tres pesos de 10 Kg cada uno (Figura
21C), para que al descender y tocar fondo se entierre producto de este sobrepeso,
adquiriendo de esta manera mayor metraje de sedimentos. Luego en el ascenso una
escotilla del Rumohr ubicada en la boca superior del testigo se cierra, sellandolo y
evitando asi la pérdida de material en el ascenso.

Una vez que el testigo sale a la superficie se le insertaba un tapon en la boca
inferior para evitar perdida de sedimento y consecuente perturbacion de la estratigrafia,
luego se desmontaba el Rumhor mediante una llave de tuerca que liberaba al testigo de
la presion ejercida por €l y una vez desmontado el testigo del Rumhor se le insertaba un
tapdn en la abertura superior. Finalmente se sellaban ambos extremos del testigo con
cinta adhesiva, se rotulaba y anotaba direccion del techo de la columna sedimentaria y
se les efectuaba una breve descripcion. Luego del terreno estas fueron refrigeradas en
la camara de frio del Departamento de Geologia de la Universidad de Chile a una
temperatura de 2°C aproximadamente, con el fin de evitar reacciones quimicas que
modifiquen la composicion del sedimento.

Las potencias de sedimentos conseguidas en los 12 testigos (Figura 21D; E)
oscilan entre 0,15 a 1,5 m. Estas muestras se obtuvieron con el fin de estudiar las laminas
del sedimento marino, en busqueda de perturbaciones indicadoras de eventos sismicos.
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Figura 21.- Recopilacion de imagenes de las tareas efectuadas en terreno A) Draga, B)
Muestras de dragado, C) Rumohr, D) Testigo PR1810 de 15 cm y E) Testigo PR1809 de
60 cm.

2.2.3 Recoleccion de datos batimétricos

Esta ultima etapa consistio en la obtencion de los datos batimétricos de la bahia
de Pisagua por medio de una ecosonda. Este proceso consistié en definir una grilla de
puntos de control de 500x500m (Figura 22) a los cuales se les medi6 mediante una
ecosonda la profundidad del lecho oceanico y el punto exacto del sector mediante un
GPS, generando asi una base de datos (x, y, z). El propésito de la grilla es tener una
buena densidad de puntos y que estos estuvieran distribuidos a de manera uniforme en
la bahia, para asi generar mediante el software ArcMap un mapa de interpolacion
batimétrico y consecuentemente las isobatas de la bahia cada 25 m.
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Figura 22.- Mapa de ubicacion de las muestras. Los triangulos rojos simbolizan las
muestras de draga, en puntos negros los testigos de Rumohr y en puntos amarillos los
datos batimétricos en donde al igual que en la draga se observa la malla de muestreo.

2.3 Andlisis estratigrafico testigos mediante Rayos-X

El analisis estratigrafico es realizado gracias a una tomografia computarizada de
alta resolucion, que permite la visualizacion de todas las capas presentes en los distintos
testigos obtenidos en terreno.

El equipo utilizado para estos propdsitos es principalmente para uso médico, y
corresponde al Modelo SOMATOM Definition Edge, de la empresa Siemens,
perteneciente al Hospital Clinico de la Universidad de Chile, J.J. Aguirre y el cual fue
manipulado por la tecnéloga medica Lorena Lopez.

El funcionamiento de este equipo se basa en la radiacion de rayos X. Se diferencia
de una radiografia comun, en que esta ultima utiliza un tubo fijo de rayos X, mientras el
escaner utiliza una fuente motorizada de rayos X que gira alrededor de una abertura
circular de una estructura en forma de dona llamada Gantry. Durante el escaneo de los
testigos, éstos permanecen de forma horizontal, sobre una cama que se mueve
lentamente a través del Gantry.
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En este proceso, el equipo utiliza detectores digitales para recibir las sefiales de
rayos X, para luego ser transmitidas a una computadora. Cada vez que la fuente de rayos
X completa toda una rotacion, la computadora realiza un procesamiento matemético de
las sefiales para construir un corte de imagen 2D. Mediante este procedimiento
obtuvieron imagenes cada 0,3 mm. Estas imagenes pueden ser desplegadas en formas
individuales o amontonadas, para generar unaimagen 3D, y asi obtener la reconstruccién
de todo el testigo. Esta reconstruccion y posterior analisis de la imagen se realiz6
mediante el software RadiAnt DICOM viewer.

De esta forma se obtiene una imagen con distintas escalas de grises, que
representan las diferentes densidades de las capas y la naturaleza de los sedimentos,
permitiendo el analisis tanto del grosor de las capas, como de las estructuras presentes.

2.3.1 Estudio y submuestreo del testigo PR1805

El estudio y submuestreo del testigo PR1805 se realizdé en el Laboratorio de
Sedimentologia de la Universidad de Chile. Este trabajo consistio en la apertura y
separacion del testigo y un posterior mapeo y descripcion de las laminas, culminando en
un submuestreo de estas.

Lo primero fue preparar al testigo, usando una guia de madera, con la que se
marcoO una linea central que dividia en dos mitades iguales al testigo, esta se empled
como referencia para cortarlo. Una vez marcado el testigo por ambos lados, se procedio
a cortar cuidadosamente el tubo de acrilico con un Dremel Multi Pro, por ambos lados,
para poder dividir el testigo, esta labor fue desempefiada en conjunto por Gabriel Vargas
y Cristina Ortega. Se repaso el corte efectuado por el Dremel mediante un corta carton
para cerciorarse de que no quedaran uniones en el tubo sin cotar. Finalmente, para dividir
el sedimento en dos mitades “iguales”, se introdujo en la boca superior del testigo un hilo
de pesca que cruzara de lado a lado las secciones abiertas del testigo y se arrastro esta
linea desde el techo hasta la base del tubo delimitando asi en dos el sedimento y evitando
en lo posible la perturbacién de las laminas y estructuras presentes en ellas.

Una vez divido en dos el testigo PR1805 se escogi6 la mitad que presentaba una
menor perturbacion en las laminas producto de la apertura (Figura 23). Previo al
submuestreo de esta seccion, se efectué una descripcion de cada una de las laminas
presentes, considerando su espesor, color, tamafio de grano, estructuras presentes y
tipos de contactos. Esta tarea fue acompafiada con el dibujo de una columna
estratigrafica que ilustrara las diferentes laminas y estructuras descritas.

Por dltimo, se dispusieron micas sobre el testigo y se calcaron las laminas y
estructuras presentes, para asi tener una representacion a escala real del testigo (Figura
23). Finalmente se dio paso al submuestreo del testigo el cual fue cada 52 mm, estas
muestras fueron depositadas en bolsas plasticas (previamente pesadas y rotuladas),
luego se pesaron en una balanza Sartorius (modelo CP224S; 0,1 mg de precision) para
si conocer el peso humedo de la muestra y después fueron puestas a secar en un horno
a 40°C para eliminar la humedad presente y asi conocer el peso seco de estas. Cabe
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destacar que en el bosquejo realizado en las micas se anoto la procedencia de cada una
de las 251 muestras (Figura 23) para asi facilitar el posicionamiento de los resultados
obtenidos de ellas en un gréfico a lo largo del testigo.
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Figura 23.- Imagen que muestra a la derecha la mitad del testigo PR1805 que se estudio
y a la izquierda el bosquejo a escala, donde se destacan las laminas y estructuras
presentes en el testigo PR1805, asi como los limites de cada una de las 251 muestras
obtenidas mediante puntos, ubicados en el centro del bosquejo.

2.4 Andlisis sedimentoldgico mediante granulometria laser

El andlisis granulométrico de cada una de las muestras superficiales, asi como
aquellas provenientes del testigo PR1805, fue realizado en el Laboratorio de
Sedimentologia del Departamento de Geologia de la Universidad de Chile.

Para poder determinar la distribucion de tamafios se uso el equipo Malvern™
Mastersizer 2000 (Figura 24), el cual utiliza la difraccion laser aplicando la teoria de Mie
(1908). De manera sencilla el método consiste en la conduccion de particulas
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suspendidas en un medio liquido de indice de refraccion conocido (“para el caso de
estudio fue agua”) a través de una celda de vidrio a un haz de laser normal. La luz
difractada por las particulas, atravesadas por el haz del laser, es recibida por una fila de
detectores situados detras de la celda. Mediante un procedimiento de inversion, basado
en la teoria de Mie (1908) a partir del patron de difraccion medido, se obtiene la
distribucién del tamafio de las particulas.

Figura 24.- Granuldmetro Malvern™ Mastersizer 2000.

El manejo del software y equipo Malvern™ Mastersizer 2000, consistié en hacer
una medicion manual mediante la ventana “Messure->Manual”’, donde antes de analizar
las muestras se realiza una prueba “Background” para tener un estandar de medicion.
Previo al comienzo del “Background” el programa alinea automaticamente el haz del
laser, el cual busca el detector cero (de los 48 que existen) donde no ocurre difraccion.
Esto se hace debido a que en ese punto el laser incide de manera recta, ademas de evitar
errores que se puedan confundir con la difraccion. Una vez terminado este proceso
comienza la medicion del “Background”, cuyo detalle mas importante es que la obturacién
del laser debe ser menor al 10%. Luego se procede a preparar el instrumento para
analizar las muestras, lo primero es limpiarlo mediante la funcion “Clean” de la ventana
“Accessories”. Cuando se termina la limpieza del instrumento se manejan los controles
de este (Striker, Pump y Ultrasound), que sirven para hacer una mejor disolucion de la
muestra y en el caso de las muestras analizadas para esta memoria, se usaron las
siguientes especificaciones para cada una de ellas:

* Striker: 1000 rpm
* Pump: 2500 rpm
* Ultrasound: 30%

Es importante destacar que el ultrasonido debe ser menor al 50% para que no
disminuya el tamafio de las particulas y evitar que la medicion resulte erronea. Luego se
introduce la muestra hasta tener entre 10% y 20 % de obturacién, donde se hace la
medicion granulométrica. El programa realiza 3 mediciones, ademas de entregar un
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promedio de estas. Por ultimo, los datos y la curva de distribucién del tamafio de las
particulas son exportados como .txt, archivos manipulados con Excel.

2.5 Analisis mineraldgico FTIR (Espectroscopia infrarroja por transformada de Fourier)

El analisis mineraldgico mediante FTIR de cada una de las muestras superficiales,
asi como las 50 muestras correspondientes a los primeros 30cm del testigo PR1805, fue
realizado en el Laboratorio de Sedimentologia del Departamento de Geologia de la
Universidad de Chile.

En este analisis, la radiacion infrarroja atraviesa los minerales, siendo absorbida
s6lo una parte de ésta por la muestra, y la otra transmitida. A partir de esto, se obtiene
un espectro donde se hacen identificables niveles maximos correspondientes a las
frecuencias de vibracion entre los enlaces moleculares en la estructura del mineral
representando la absorcion molecular, formando un patrén de interferencia Unico para
cada mineral (Figura 25).

Esta metodologia esta basada en el interferometro de Michelson, donde se genera
una especie Unica de sefal que contiene todas las frecuencias dentro del espectro
infrarrojo. Luego, esta sefal atraviesa un separador de haces, obteniéndose dos rayos,
gue posteriormente se interfieren al salir del interferometro.

De este proceso se consigue un interferograma, que representa la sefial obtenida
por estos haces de luz infrarroja. Este esta caracterizado por puntos que contienen
informacion de cada frecuencia infrarroja proveniente de la fuente. De este modo, se logra
representar de manera simultanea todas las longitudes de onda, de acuerdo con cada
mineral presente en la muestra. Luego sobre este interferograma, se aplica la
Transformada de Fourier, gracias a un software especializado para estos efectos. Esta
transformacion matematica descompone la sefal obtenida, en las distintas frecuencias
captadas.

Sample
Modulator & ﬁ
IR
FORDS IR - Dotector
Intensity

Intensity E|wl>5

(4-20mA)

rie v

Wavenumber Wavenumber Wavenum ber

Figura 25.- Esquema representativo del funcionamiento de un espectrometro infrarrojo
por transformada de Fourier.
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2.5.1 Preparacion de Muestras

Para el analisis FTIR, es necesario preparar las muestras, de manera minuciosa.
Para estos efectos, se utiliza el “Método del disco de KBr” detallado por Bertaux et al.
(1998), cuyos pasos estan resumidos, explicados y dispuestos en un pequefio manual en
el Laboratorio de Sedimentologia, elaborado por la encargada del laboratorio, Zaida
Salinas.

Es necesario recalcar que, para la obtencién de resultados precisos y confiables,
es necesaria una limpieza exhaustiva, con acetona, de todos los instrumentos, al finalizar
el tratamiento de cada muestra.

En primer lugar, se separan las distintas muestras en capsulas de Petri, que
proceden a secarse en un horno durante 48 horas a una temperatura aproximada de
40°C. Una vez secas, se pasan por un tamiz #200, de tal forma que el tamafio de grano
no exceda los 75 um. Posteriormente se pesan aproximadamente 340 mg de la muestra
seca, los que son molidos manualmente en un mortero de agata, hasta lograr una textura
homogénea.

Como segundo paso, se separa una porcion de la muestra molida, de 18 mg
aproximadamente. Esta porcion se mezcla con acetona, para luego atravesar un segundo
proceso de molienda dentro de un mortero cilindrico de agata del Specamil automatico,
durante 2,5 horas. Es importante realizar este proceso dentro de un refrigerador, con el
fin de que la acetona no se vea sometida a altas temperaturas que pudiesen alterarla. En
esta fase de la preparacion, se pretende obtener un tamafno de grano promedio de 2 pm.

Como siguiente paso, se deposita la porcion de muestra molida, en un vidrio reloj
grande, para secarla a temperatura ambiente. Después, se pesan exactamente 2,5 mg
de muestra, que es rellenado con KBr, hasta lograr 1 gramo. Es necesario que esta
mezcla sea homogénea, para lo que se vuelve a moler, durante 15 minutos en el mortero
de agata.

Consecutivamente, se separan 300 mg de esta preparacion, la que es introducida
en un horno especializado, a 110°C, durante al menos 2 horas, con el fin de extraer toda
humedad presente en la muestra.

En la penultima etapa, esta mezcla es llevada hasta un prensador hidraulico de 20
ton del Laboratorio Tratamientos Termomecanicos del Departamento de Ingenieria
Mecanica de la Universidad de Chile. Aqui es sometida la muestra a una presiéon de 10
ton/cm?, formandose una pastilla de 13 mm de diametro. Esta pastilla termina su proceso
de secado en un horno a 110°C durante 24 horas.
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2.5.2 Andlisis cualitativo y cuantitativo de datos de espectroscopia

2.5.2.1 Andlisis cualitativo

El analisis de espectroscopia se realiz6 empleando el equipo Spectrum 100 de
Perkin Elmer ®, mediante el software Spectrum® del Laboratorio de Sedimentologia de
la Universidad de Chile, el cual permite ajustar los parametros con los cuales se van a
llevar a cabo las mediciones y en el cual se puede visualizar el espectro de absorcion de
las muestras, ademas comparar los resultados obtenidos para cada una de ellas.

Los espectros infrarrojos fueron adquiridos en el rango 4000 a 365 cm™ con una
resolucién de 4 cm™. Cada espectro corresponde a un promedio entre 10 mediciones
sucesivas realizadas. Cabe aclarar que una medicion se refiere a un evento de incidencia
de radiacion infrarroja en la muestra y la generacion del espectro asociado. Previo al
comienzo de las mediciones se hace una prueba sin muestra para medir la absorbancia
“de fondo” (Background).

Las curvas espectrales de 23 de las 25 muestras superficiales analizadas son
relativamente similares variando solo la magnitud de los maximos presentes en ellas. Las
muestras 5 y 22 en particular la dltima muestran un maximo de una magnitud
considerable en comparacion a las otras muestras. Para poder hacer un mejor analisis y
evitar malas interpretaciones de los datos, se llevo el espectro a una linea base. Este
procedimiento es automatico en el programa Spectrum y consiste llevar todos los “valles”
del espectro al valor correspondiente a la menor absorbancia registrada en el espectro
original.

El siguiente paso es identificar los minerales que provocan los maximos en el
espectro, por lo que se hace un analisis estadistico, el cual se realiza comparando con
espectros de referencia de diferentes minerales “puros”. Obteniéndose como resultado
un set de espectros de 6-7 minerales, los que se combinan y comparan con el de la
muestra. La magnitud de los maximos presentes estaria directamente relacionada con la
proporcion de cada fase mineral en la muestra (Bertaux et al., 1998).

2.5.2.2 Analisis cuantitativo

La cuantificacion se llevo a cabo a través de un algoritmo usado en el programa
MatLab®, que permite hacer una cuantificacion de las proporciones de minerales
presentes en la muestra. El error asociado a esto es de + 0,5% (Bertaux et al., 1998).

El proceso de cuantificacién consiste en combinar los espectros de los minerales
identificados a modo tal de emular la curva espectral de la muestra. En el caso de este
estudio, la mayoria de los espectros presentan maximos en las mismas bandas, lo que
sugiere que todas contienen las mismas fases minerales, pero en diferentes
proporciones, de modo que sélo se debe modificar porcentaje de cada uno de ellos. El
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programa muestra el porcentaje de cada curva que se combina para reproducir el
espectro original.

Los minerales cuantificados en las muestras son:

= (Cuarzo

= Albita

= Ortoclasa

= |llita

=  Montmorillonita
= Calcita

= Anfibol

Para el estudio de la distribucion mineraldgica en la bahia se consider6 al cuarzo,
albita, anfibol y ortoclasa como “liticos”, la illita y monmorillonita como Arcillas y la calcita
como representativo del grupo carbonatos. Se considero solo una especie para este
grupo, dado que otros minerales con maximos similares a los usados (e.g., aragonito)
entregan el mismo aporte a la curva, siendo dificil diferenciar el contenido particular de
cada uno.

Los porcentajes obtenidos del ajuste a los espectros de absorcion estan referidos
al volumen que representa dentro la pastilla de sedimento, cuyo contenido de muestra es
constante independientemente de la densidad de la lamina usada. Por esta razon, es que
los porcentajes deben considerar la densidad de cada lamina o su masa acumulada.

2.5.3 Validacién mediante difraccion de Rayos-X

A partir de los resultados de mineralogia obtenidos mediante FTIR, se definieron
cuatro muestras (Figura 26), como representativas de cuatro zonas distintivas de la bahia
de Pisagua:

P22: Reducido contenido de liticos y alto contenido carbonatos
P15: Bajo contenido de minerales litogénicos y carbonatos
P24: Alto contenido de minerales litogénicos y escasos carbonatos

P5: Contenido regular de carbonatos v liticos.
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Figura 26.- Imagen ilustrativa de la ubicacion de las 25 muestras de sedimentos
superficiales sefaladas con cruces. Se destacan las muestras empleadas en la difraccion
de rayos x. P12 (Cruz amarilla), P22 (Cruz violeta), P24 (Cruz Roja) y P5 (Cruz verde).

A estas cuatro muestras se les efectué un estudio de difraccion de rayos-x,
mediante el equipo Bruker D8 Advance, provisto por el Laboratorio de Cristalografia y
Difraccion de Rayos X, de la Universidad de Chile. Este andlisis esta enfocado en la
identificacion cualitativa de los minerales presentes en dichas muestras y cuyo propadsito
era el de contrastar/validar los resultados mineraldgicos obtenidos mediante el analisis
de FTIR.

Para entender el como funciona el principio de difraccion de rayos-x, primero hay
gue saber cdmo estos son generados. Los rayos X son producidos mediante la
aceleracion de electrones desde un catodo hacia un blanco metélico (anodo), por medio
de alto voltaje. Los electrones acelerados chocan con los atomos del metal utilizado como
blanco, removiendo electrones de niveles internos y ocasionando que electrones de
niveles superiores cubran los lugares vacantes, emitiendo asi, fotones de rayos X. Debido
a que los rayos X tienen una frecuencia correspondiente a la diferencia de energia entre
esos dos niveles, también son llamados radiacion caracteristica. Los rayos X que se
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generan de esta forma, se utilizan para bombardear muestras cristalinas y asi obtener su
patrén de difraccion de rayos X, el cual es Unico para cada estructura cristalina.

En una muestra cristalina, los atomos se encuentran agrupados de forma periddica
y ordenada (Figura 27), por lo que, al recibir esta radiacién, son dispersados en todas
direcciones, produciendo fendmenos de interferencia, tanto constructiva como
destructiva. La mayor parte de las dispersiones son del tipo destructivo, cancelandose
entre si, pero en determinadas ocasiones, debido a la periodicidad de los atomos, puede
ocurrir que las ondas dispersadas se encuentren en fase y se refuercen, dando origen al
fendmeno de difraccidon. Esto se cumple cuando los rayos X difractados por planos
paralelos separados por una distancia “d”, presentan una diferencia de camino recorrido
igual a un entero de la longitud de onda del haz incidente. Lo cual se traduce
matematicamente como la ley de Bragg: nA = 2dsen@ (Figura 27). La probabilidad de que
la interferencia sea constructiva seria muy pequefia, si no existiera el hecho de que los
atomos de los cristales estan ordenados de forma regular y repetitiva.

FG+GH=nA : FG=GH : sen0=FG/d
2dsenO=nAiL

Figura 27.- Imagen ilustrativa del procedimiento de difraccién de rayos-x, explicada por
la ley de Bragg. A: Longitud del rayo incidente; 6: angulo de entrada y salida de los rayos;
d: distancia entre los planos paralelos de la estructura cristalina.

2.5.3.1 Tratamiento y estudio de las muestras P5, P15, P22, P24

Previo al estudio de difraccidn de rayos X, las muestras fueron tamizadas mediante
un tamiz #200, medida especificada por el equipo Bruker D8 Advance (Figura 28). Andrés
Ibafiez, encargado del laboratorio estuvo a cargo de operar el equipo Bruker D8 Advance,
para obtener la signatura de difraccion de cada una de las muestras. Estas curvas
espectrales fueron trabajadas mediante el software EVA. Previo a la busqueda de los
minerales presentes en las muestras, se efectué una limpieza la signatura de difraccién
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de cada una de ellas eliminando las reflexiones de tipo KA?las cuales son reflexiones de
baja intensidad que entorpece la identificacién de los minerales presentes, ademas se
suprimi6 el ruido de fondo (“background”), la eliminacion de estos dos aspectos permite
tener un espectro mas limpio, de maximos mas definidos.

Figura 28.- Equipo Bruker D8 Advance, empleado para la determinacion cualitativa de los
minerales presentes en las muestras P5, P15, P22, P24.

La identificacion de minerales en las muestras consiste en contrastar los altos
valores presentes en el espectro de cada una de ellas con aquellos presentes en las
distintas signaturas de difraccion de minerales puros existentes en el software EVA. Lo
gue se busca en este sentido es encontrar un grupo mineralégico que en su conjunto
refleje cada uno de los maximos presentes en el espectro de la muestra (Figura 29). Este
proceso se realiza en un inicio mediante una busqueda por defecto de los mejores
“candidatos”, el uso de esta herramienta entrega aquellos minerales cuya curva espectral
coincida de manera mas precisa con la muestra analizada. Cada uno de los posibles
candidatos es evaluado, viendo si habia un adecuado contraste entre los maximos de los
minerales puros y la muestra, asi como un consecuente sentido geolégico. Por ultimo,
para aquellos altos valores en la muestra a los cuales no se les hubiera encontrado un
mineral que los generara, se efectuaba una busqueda puntual en la base de datos del
software EVA, de algun mineral en especifico para verificar su presencia en la muestra o
bien una busqueda por defecto de los mejores candidatos considerando solo aquellos
maximos faltantes.
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Figura 29.- Espectro de difraccion de la muestra P24 (Curva en negro), los distintos
colores representan cada uno de los minerales presentes en la muestra. En la imagen se
aprecia el como cada uno de los principales maximos de la muestra P24, esta
acompafiado de un maximo mineralogico.
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3 RESULTADOS

3.1 Facies superficiales de la bahia de Pisagua

3.1.1 Facies granulométricas

El tamafio medio del sedimento superficial de la bahia de Pisagua presenta una
progresiva disminucion de la zona intermareal a zonas mas profundas (Figura 30). El
sector litoral y la zona submareal somera estan caracterizados por la predominancia de
arena fina a media y exhibe una regular a mala seleccion, siendo el sector nororiental el
area con la seleccién mas deficiente (Figura 31). El sedimento de la zona submareal de
profundidades sobre los 50 m es predominantemente limo y presenta una buena a muy
buena seleccion hacia el centro de la bahia (Figura 30; 31). El material mas fino (<25
pm), representado por limo medio graduando a limo grueso se encuentra a profundidades
mayores a 70 m predominantemente en el sector central de la bahia, este sector cuenta
con una alta proteccion de los vientos del suroeste, lo cual sugiere una circulacion mas
restrictiva en esta parte de la bahia, permitiendo asi una muy buena seleccion del
material.

Un analisis méas detallado del tamafio promedio y seleccion de las particulas, en
relacion con la profundidad de la bahia se muestra en los perfiles O-E en 70°13'83” y N-
S a los 19°35’'07” (Figura 30; 31). Se observa un comportamiento similar en el tamafio
promedio de grano particularmente en la primera seccion se los perfiles N-S y O-E en
donde se tiene una disminucion progresiva del tamafo, obteniéndose sedimento tipo limo
grueso-arena muy fina en el sector central de la bahia, a profundidades superiores a los
70 m. La continua disminucion en el tamafio de las particulas conforme aumenta la
profundidad no es atribuible Unicamente a la morfologia de la bahia debido a que hacia
el extremo oeste del perfil O-E, la profundidad continla aumentando y el tamafio de grano
crece al tomar distancia del centro de la bahia. Esto indicaria que la disminucién del
tamafo del grano y la mejora en la seleccion del sedimento (Figura 30; 31) esta asociada
a un progresivo aumento en la profundidad en conjunto con la proteccion que ofrece el
brazo sur de la bahia (Punta Pichalo) respecto de los vientos dominantes del SO.
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Figura 30.- Imagen superior corresponde a la distribucidén espacial del tamafio medio de
grano (um), en los sedimentos superficiales de la bahia de Pisagua. 18-63 um: Limo; 63-
125 ym: arena muy fina; 125-250 um: arena fina; 250-313 um: arena media. Las cruces
negras marcan la ubicacion de las muestras empleadas para el desarrollo del mapa de
interpolacion. Seccién inferior corresponde a los perfiles O-E (izquierda) y N-S (derecha),
del tamafio promedio del grano [um], con relacién a la profundidad de la bahia.
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Figura 31.- Imagen superior corresponde a la distribucién espacial de la clasificacién del
sedimento, expresado en funcion de la desviacion estandar de la distribucion
granulométrica. Las cruces negras marcan la ubicaciéon de las muestras empleadas para
el desarrollo del mapa de interpolacion. Seccién inferior corresponde a los perfiles O-E
(izquierda) y N-S (derecha), de la desviacion estandar de la granulometria del sedimento,
con relacion a la profundidad de la bahia.

49



3.1.2 Facies mineraldgicas

Los minerales cuantificados mediante FTIR (espectroscopia de transmision de
infrarrojo por transformada de Fourier) en los sedimentos superficiales son: cuarzo, albita,
ortoclasa, calcita, aragonito, anfibol y arcillas (montmorillonita e illita). A partir de los
resultados obtenidos por difraccién de rayos x, se agruparon los minerales litogénicos
compuestos por cuarzo, albita y ortoclasa, estos dos ultimos minerales son los
representantes de los grupos de las plagioclasas y feldespatos respectivamente. Estos
grupos de minerales fueron presenciados en el analisis de difraccion de rayos x (Tabla 1)
y dado que en el espectro de FTIR los minerales que conforman el grupo de las
plagioclasas y feldespatos exhiben curvas relativamente “similares” se decidié escoger a
la albita y ortoclasa como sus respectivos representantes al ser los mas afines a las
curvas de FTIR. En lo que respecta al anfibol este mineral no fue identificado en las
muestras P24 y P15 (Tabla 1), por lo cual, al no poder corroborar su presencia en las
muestras, este no se consider6 como parte del grupo de minerales litogénicos.

Tabla 1.- Tabla de resultados del analisis de difraccion de rayos x realizado a las muestras P5,
P15, P22, P24.

Minerales P5 Minerales P15 Minerales P22 Minerales P24
andesita andesita calcita calcita
calcita cuarzo aragonito cuarzo
illita halita albita nimita
cuarzo hematita cuarzo andesita
halita nimita anortita halita
hematita stellerita halita mordenita
nimita aragonito nimita ortoclasa
anfibol calcita anatasa anortita
stellerita illita anfibol

annita

stellerita

La distribucion de los minerales litogénicos (cuarzo, albita y ortoclasa) muestra un
maximo local en el sector norte de la bahia (Figura 32); el alto contenido de estos
minerales (40-42%) esta relacionado al aporte de sedimentos desde la quebrada
Tiliviche, generando una recarga de minerales litogénicos y un consecuente maximo
local. Hacia el litoral el contenido de minerales litogénicos se encuentra entre los 30-37%
exhibiendo un marcado minimo en el sector nororiente. Hacia zonas de mayor
profundidad es posible apreciar la progresiva disminucion en el contenido de cuarzo,
albita y ortoclasa, alcanzandose un minimo en el centro de la bahia correspondiente al
area de mayor resguardo de ésta.

En la mayor parte de la cuenca el contenido de carbonatos no supera el 10%
(Figura 33). La distribucion espacial del contenido de carbonatos evidencia dos maximos
locales en el sector norte y sur del litoral, presentando valores entre 14-20% (Figura 33).
Las muestras proximas al litoral, en especifico aquellas presentes en los extremos norte
y sur, presentan un alto contenido en bidclastos (ver Anexo 1 y 2), explicando de esta
manera el alto contenido de carbonatos en esos sectores, por otro lado, las muestras
ubicadas hacia el centro de la bahia evidencian un bajo contenido de biéclastos (ver

50



Anexo 1y 3), consecuente con la disminucidn evidenciada en el contenido de carbonatos
(Figura 33).

La relacion entre el contenido de minerales litogénicos y carbonatos respecto de
la profundidad de la bahia se muestra en los perfiles E-O en 70°13'83” y N-S a los
19°35'07” (Figura 32; 33). Estos perfiles presentan patrones similares a los mostrados
por el tamafio medio y seleccion del grano (Figura 30; 31). El contenido de carbonatos y
minerales litogénicos en los sedimentos superficiales de la bahia tienden a tener un
comportamiento o distribucion similar, presentando valores elevados hacia el litoral
(Figura 32; 33) y un progresivo decaimiento conforme aumenta la profundidad (Figura 32;
33). En particular en el perfil este-oeste de los minerales litogénicos (Figura 32), es
posible apreciar el cambio de pendiente al sobrepasar la zona céntrica de la bahia, de
circulacion restrictiva y de mayor resguardo de los vientos predominantes del SO. Este
cambio de pendiente puede corresponder a un especulativo mayor aporte de sedimentos
eodlicos provenientes de los vientos de SO, mecanismo que seria uno de los factores
responsables por el aumento en el contenido de minerales litogénicos.

En el perfil norte-sur del contenido de minerales litogénicos (Figura 32) se observa
con claridad el aporte de sedimentos provenientes de la quebrada Tiliviche y el como al
alejarse del epicentro de ellos, la incidencia de la quebrada disminuye, evidenciado como
una disminucion en el contenido de minerales litogénicos llegando a valores minimos (25-
28%) en el sector central de la bahia. Este alto contenido de liticos provenientes de la
guebrada de Tiliviche, incide directamente en el contenido de minerales carbonaticos en
donde se aprecia una disminucion en su contenido (0,8-3,2 %) en las proximidades del
area de incidencia de la quebrada de Tiliviche y conforme uno se aleja de esta zona y se
aproxima hacia el centro de la bahia se muestra un aumento en el contenido de
carbonatos (3,2-7 %) seguido por una disminuciéon (0,8-3,2 %) proxima al sector de
circulacion restrictiva y de mayor resguardo correspondiente al centro de la bahia (Figura
33).
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Figura 32.- Imagen superior corresponde a la distribucién espacial del contenido de
minerales litogénicos (albita, ortoclasa y cuarzo) presentes en los sedimentos
superficiales de la bahia de Pisagua. Las cruces negras marcan la ubicacion de las
muestras empleadas para el desarrollo del mapa de interpolacion. Seccién inferior
corresponde a los perfiles O-E (izquierda) y N-S (derecha) del contenido de minerales
litogénicos (cuarzo, albita y ortoclasa), con relacion a la profundidad de la bahia.
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Figura 33.- Imagen superior corresponde a la distribucién espacial del contenido de
carbonatos (calcita y aragonito) presentes en los sedimentos superficiales de la bahia de
Pisagua. Las cruces negras marcan la ubicacion de las muestras empleadas para el
desarrollo del mapa de interpolacion. Seccion inferior corresponde a los perfiles O-E
(izquierda) y N-S (derecha) del contenido de carbonatos (calcita y aragonito), con relacion

a la profundidad de la bahia.
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3.2 Testigos

3.2.1 Analisis y correlacion de testigos por medio de iméagenes de rayos X

Se realizé la correlacion litoestratigrafica de los 11 testigos provenientes de la
bahia de Pisagua (Figura 34). Con el fin de estudiar la potencial génesis sismica de las
deformaciones a analizar en las secciones de mas adelante. La importancia de esta
correlacion radica en el hecho que una comparacion entre los testigos permite delimitar
las zonas deformadas y sin deformar en cada uno de ellos, analizando la continuidad de
los niveles deformados. Lo anterior con el fin de identificar patrones en estos niveles tales
como un aumento o disminucion en la intensidad de la deformacién o posibles variaciones
direccionales (litoral o mar adentro) en las potencias de éstas.

19°33'0"S
19°33'30"S
19°34'0"S:
19°34'30"S
19°35'0"S—F
19°35'30"S
19°36'0"S
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Figura 34.- Mapa de la bahia de Pisagua en el cual se destacan con cruces de distintos
colores la ubicacién de 10 de los 11 testigos y con un asterisco amarillo se muestra la
ubicacion del testigo PR1805.

La confeccion de la correlacion se basé en el andlisis de una caracterizacion
realizada a cada uno de los testigos a partir de un mapeo de las imagenes de rayos X,
demarcando cada una de las ldminas exhibidas en las imagenes por medio del contraste
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de densidades entre ellas. El resultado de este proceso permitio identificar segmentos
donde se apreciaban laminas plegadas a fragmentadas, los cuales fueron definidos como
unidades deformadas y aquellos tramos del testigo que no evidenciaban perturbacién en
su laminacion se definieron consecuentemente como unidades sin deformar (Figura 35).
Sumado a lo anterior y teniendo como objetivo generar una correlacion mas robusta se
estudiaron imagenes de rayos x con distintos niveles de contrastes hecho que destac6
de mejor manera niveles guia de altas o bajas densidades, facilitando asi el trabajo de
correlacion.

PR1806 PG1801 PR1805 PR1801 PR1802

PR1811 PR1804 PR1807

|l

Unidad deformada

Unidad sin deformacién

Deformacion de muestreo

Figura 35.- Mapeo y caracterizacion realizada a los 11 testigos provenientes de la bahia
de Pisagua, ordenados de izquierda a derecha segun su distancia a la costa. En la
imagen se tiene el mapeo efectuado a los testigos a partir del contraste entre densidades
de las imagenes de rayos x de cada uno de los 11 testigos, acompafiadas a su derecha
de una caracterizacién que delimita segmentos deformados (verde), sin deformar (azul)
y tramos con perturbaciéon al momento de muestreo con una cruz negra (PG1801).
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Empleando como base las imagenes de rayos x con distintos matices de contraste
y la caracterizacion de niveles deformados y no deformados, se correlacionaron los
testigos segun 4 a 7 niveles guias (Figura 36). En cada uno de los 11 testigos analizados
se caracterizaron unidades deformadas con una distribucion relativamente uniforme vy
concordante entre ellos segun lo expuesto en la correlacién (Figura 36). Los primeros 50
cm presentan una alta semejanza en los espesores de las unidades deformadas
correlacionadas entre los testigos, asi como la potencia de las unidades sin deformar
(Figura 37), mientras que la seccion inferior de los testigos evidencia una perdida menor
similitud entre las potencias de sus unidades deformadas y sin deformacion (Figura 36).
Esta pérdida de semejanza en las potencias de las unidades deformadas y sin deformar
podria estar condicionada por la compactacion del material.

En los primeros 40 cm es posible apreciar tres segmentos deformados que
cuentan con una buena continuidad en los 11 testigos, pudiendo correlacionar los niveles
gue componen estas deformaciones (Figura 36). En los tramos inferiores comprendidos
entre los 103-114 cm, es posible apreciar un segmento deformado que comienza en el
testigo PR1804 con una potencia de 3 cm, que consiste en sedimentos levemente
plegados, que luego dan paso a una seccion de 5,5 cm en el testigo PR1805 donde se
ven laminas con un mayor grado de plegamiento. Luego en los testigos PR1806 se
aprecia un apreciable aumento en la intensidad de la deformacion donde se aprecia una
mezcla turbulenta en el sedimento, con laminas fragmentadas y una potencia de 8,5 cm.
Esta deformacion bien puede reflejar la evolucion de un slump presente en los testigos
PR1804 y PR1805, que luego da paso a un slump a cuasi turbidita en el testigo PR1806
(Figura 36). Ademas del aumento en la potencia e intensidad percibida para el tramo de
los 103-114 cm para los testigos PR1804, PR1805 y PR1806, no es posible evidenciar
gue esta cualidad se cumpla para otro segmento de los testigos.

Ademas, en funcion de la correlacion se identificd un potente nivel de deformacion
evidenciado en los 11 testigos, lo cual le da una continuidad de 2,5 km. Esta unidad esta
ubicada en promedio a los 6-8 cm de profundidad y considera un espesor que va desde
los 13 cm (PR1808; Figura 36) a los 22,5 cm (PR1807; Figura 36). En este ultimo no es
claro si todo el nivel corresponde a una sola unidad deformada, cuya extension tal vez
sea producto de un acoplamiento de dos eventos de deformacion, o bien si existe algin
nivel sin perturbacion que no fue percibido en el estudio.
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Figura 36.- Imagen de rayos x de los 11 testigos recuperados de la bahia de Pisagua,
ordenados de izquierda a derecha segun su distancia a la costa. Al lado derecho de cada
uno de los testigos se exhibe la caracterizacion realizada la cual simboliza en verde:
tramos deformados; azul: laminacién sin deformar; cruces negras: secciones con
perturbacién de muestreo. En lineas rojas esta detallada la correlacion generada.
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3.2.2 Granulometria y Mineralogia del testigo PR1805

Empleando como base los resultados obtenidos de los analisis granulométricos de
las 251 muestras recabadas del testigo PR1805, se desarrollaron perfiles de tamafio
medio de grano, seleccion, curtosis y simetria (Figura 37). Estos fueron disefiados para
poder estudiar el comportamiento granulométrico del sedimento a lo largo del testigo con
énfasis en las zonas de deformacion previamente definidas (Figura 37). En complemento
a lo anterior también se traz6 un perfil concerniente a la mineralogia, en particular a las
variaciones en el contenido de minerales félsicos y maficos a lo largo del testigo (Figura
37), este grafico se disefid haciendo uso de los datos entregados por el andlisis de FTIR
para los primeros 30 cm, correspondiente a un total de 50 muestras. En el perfil de
contenido de minerales félsicos se consideré al cuarzo, albita y ortoclasa, al igual que en
los sedimentos superficiales y en lo concerniente al perfil de minerales maficos se escogi6
a la hematita como un adecuado representante de este grupo mineral dado que los
resultados expuestos por el andlisis de difraccion de rayos x realizado a las muestras P15
y P5 (Tabla 1), proximas al testigo, muestran la presencia de este mineral en la zona;
hecho que sumado a un adecuado acoplamiento entre el espectro de la hematita y las
muestras permiten considerar a este mineral como un Ooptimo cuantificador de las
variaciones en el contenido de minerales maficos a lo largo del testigo.

A primera vista se evidencia una clara diferenciacion granulométrica a los 41 cm
(Figura 37). Esta distincion se muestra con unos primeros 41 cm de testigo de notable
variacion en el tamafio del grano el cual oscila entre los 12 hasta los 91 um, esta variacion
en el tamafio medio del sedimento esta asociada a segmentos que evidencian una mayor
concentracion de grano tipo arena media-gruesa a muy gruesa, hecho que no solo
impacta en un aumento del tamafio medio del grano sino que también afecta a la
seleccion del sedimento, lo cual se percibe como una notable pérdida de esta cualidad
asi como una menor simetria y curtosis en los histogramas granulométricos. En lo que
respecta a la mineralogia, los primeros 30 cm de esta seccion muestran valores
relativamente uniformes en el contenido de hematita con porcentajes de 2.5 a 5.5 %, por
otro lado, en el perfil de minerales félsicos se aprecia un mayor contraste en los
porcentajes los cuales oscilan de 22 a 41 % y en donde es posible apreciar un mejor
acoplamiento entre los maximos presentes en la curtosis, simetria, tamafio medio y
seleccidon del grano con los maximos locales en el contenido de minerales félsicos, a
diferencia de lo expuesto en el grafico de minerales maficos.

La seccion inferior comprendida entre los 41 y 132 cm muestra un comportamiento
mas uniforme en términos granulométricos a diferencia de la seccion superior. En este
tramo el tamafio del grano oscila entre los 10 a 40 um, presentando altos valores aislados
alos 54,66.5y 128 cm con valores de 81, 46 y 101 pum respectivamente (Figura 37). Este
comportamiento cuasi uniforme en el tamafio del grano viene acompafiado con una clara
mejora en su seleccion en comparacion con los primeros 41 cm del testigo, exceptuando
los intervalos asociados a los maximos antes mencionados, ademas de los altos valores
presentes a los 92, 113 y 118 cm en donde se exhibe una clara pérdida de la calidad de
la seleccion en conjunto con una peor simetria y curtosis. Estos seis puntos de inflexién
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también comparten un mayor contenido de grano tamafo arena, cualidad que permite
explicar el aumento percibido en el tamafio medio del grano, asi como la pérdida de
simetria y curtosis y el empobrecimiento en la seleccion.

En particular los maximos ubicados a los 54 y 128 cm, se destacan por
corresponder a una lamina de una alta densidad (“Color blanco”) y en donde no solo se
evidencia un alto valor en el tamafio medio del grano sino que ademas se tiene un grano
grueso en el 10% de material mas fino (d(0,1); Figura 37) y una predominancia de
sedimento de tamafio arena fina a muy fina, hecho que contrasta con los otros valores
maximos a lo largo del testigo que se cuentan con un valor d(0,1) cercano a la media,
mientras que en el 10% de grano mas grueso evidencian un alto valor (d(0,9); Figura 37),
lo cual se evidencia como un alto contenido de material tamafio arena media a gruesa-
muy gruesa explicando asi, los altos valores en el tamafio medio del grano.

En el testigo se reconocieron 10 tramos que evidencian una perturbacion en la
laminacion (Figura 37), los detalles granulométricos y mineraldgicos de dichas secciones
se detallan a continuacion:
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Figura 37.- Esta figura estd compuesta de izquierda a derecha por: imagen de rayos x del
testigo PR1805; caracterizacion de unidades del testigo en la cual los rectangulos azules
representan segmentos sin deformacién y rectangulos verdes los tramos deformados,
con el numero de la unidad; bosquejo trazado al momento de la apertura del testigo;
perfiles granulométricos compuestos por tamafio medio de grano (um), 10% de grano
mas fino d(0,1) y grueso d(0,9), seleccidn, curtosis, simetria y distribucién granulométrica
del sedimento; perfiles resultantes del FTIR en donde la linea azul representa el contenido
de minerales félsicos (cuarzo, ortoclasa y albita) y la linea roja el contenido de minerales
maficos (hematita). Poligonos en negro encierran los tramos del testigo deformados
englobando ademas los perfiles granulométricos y mineraldgicos. La linea segmentada
ubicada a los 41 cm simboliza la separacién de la seccidén superior de alta variabilidad
granulométrica y la inferior de granulometria mas uniforme.
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3.2.2.1 Unidad deformada |

Esta unidad comprende unos 17 cm de potencia, ubicada entre los 6,5y 23,5 cm,
correspondientes a la seccidn superior previamente definida (Figura 37). Esta seccion
deformada cuenta con un tramo basal considerado entre los 23,5 y 16,8 cm, el cual
presenta un grano mas grueso que la seccion superior de esta unidad (Figura 38). Este
tramo basal ademdas cuenta con un consecuente mayor porcentaje de grano tamafio
arena media-gruesa a muy gruesa, asi como una mayor variabilidad en la simetria y
curtosis, lo que también se refleja como una peor seleccion (Figura 38). Ademas, en el
tramo basal destaca 1 maximo local respecto del tamafio medio del grano ubicado a los
22 cm, este viene acompafiado ademas de un aumento en el porcentaje de minerales
félsicos, coincidiendo el maximo local granulométrico con el mineralégico (Figura 38).
Respecto de la integridad percibida por las laminas estas se muestran plegadas tanto en
las imagenes de rayos x como en el bosquejo realizado en la apertura, evidenciando una
deformacion plastica de las laminas y hacia el techo se tiene un contacto erosivo con la
seccion superior (Figura 37).

El tramo superior presente entre los 6,5y 16,8 cm considera una granulometria
mas uniforme, en donde el contenido de material tamafio arena gruesa a muy gruesa es
minimo y el porcentaje de arena media aumenta en comparacion a su contraparte basal.
Esta seccion ademas exhibe una gradacion normal que va de un tamafio medio de grano
de 45 pm producto de un maximo local proximo al contacto con la seccion basal, que
grada a un tamafio de 19 um hacia el techo de la unidad (Figura 38). Esta gradacion
también es apreciable en la mineralogia en donde se reduce el contenido de minerales
félsicos desde 30% a un 20% hacia el techo de la unidad (Figura 38). La deformacion
percibida en esta seccion por medio de la imagen de rayos X y el estudio en la apertura
del testigo es de una base de una mezcla intensa donde se muestran laminas plegadas
a fragmentadas que luego da paso a una seccion media de textura “homogenizada”; en
ésta, las Unicas estructuras que se evidencian son lentes aislados, culminando en una
fina capa superior (Figura 38). En base a la descripcidon estructural, granulométrica y
mineralogica se sugiere que esta unidad corresponde a un slump (Figura 19B) el cual
subyace a un slump a cuasi turbidita (Figura 19C) con un subnivel de homogenita en su
seccion superior.
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Figura 38.- Imagen de la unidad deformada I, presente entre los 6,6 y 23,5 cm. A) Muestra
los perfiles granulométricos para la seccion deformada donde se aprecian con claridad
los dos maximos locales de tamafio del grano en el tramo medio y basal, asi como la
gradacion normal persistente a lo largo de toda la unidad. En el extremo derecho se
observa el perfil mineralégico en donde se puede notar el gradiente normal que presentan
los minerales félsicos a lo largo de toda la unidad. B) Muestra tres acercamientos en
donde se destacan las laminas presentes en color blanco. Rectangulo celeste: tramo
superior donde se aprecia un sedimento con alto nivel de mezcla y textura homogénea,
con escasos lentes delineados en amarillo. Rectangulo Rojo: zona media, en color rojo
se enmarca la base erosiva que separa la subunidad inferior y superior y la cual esta
asociada al maximo local granulométrico y mineraldgico ubicado a los 16 cm. Rectangulo
amarillo: correspondiente a la zona inferior se aprecian las laminas plegadas, pero con
una menor deformacidén en contraste con la seccion centro-superior. Estas imagenes
corresponden a diferentes niveles de profundidad en la tomografia, con distintos niveles
de contraste para resaltar de mejor manera las estructuras deseadas.

3.2.2.2 Unidad deformada Il

Esta unidad comprende unos 6 cm de potencia, ubicada entre los 25 y 29,8 cm,
correspondientes a la seccion superior previamente definida (Figura 36). Este tramo
presenta una gradacion inversa que se muestra como el paso de un grano de tamafio
10,5 um con bajo contenido de arena media-gruesa a muy gruesa a un sedimento con
mayor contenido de arena media-gruesa a muy gruesa con un tamafio promedio de 59
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pm (Figura 38). De igual forma que en lo evidenciado en la deformacion | el mayor
contenido de material tamafio arena media-gruesa a muy gruesa trae consigo una
perdida en la seleccion, simetria y curtosis (Figura 38).

En lo que respecta a la mineralogia, esta muestra una gradacién normal para el
caso de los minerales félsicos en donde se muestra un mayor contenido de éstos en la
seccion basal de esta seccion, mientras que los minerales maficos muestran un
comportamiento mas afin a la granulometria evidenciando valores mas altos en el tramo
medio-superior de la unidad. La imagen de rayos x y el bosquejo realizado al testigo
muestran una base de contacto erosivo y unas capas plegadas a fragmentadas a
brechizadas (Figura 38). Frente a la descripcién granulométrica, mineralégica y textural
realizada se sugiere que esta deformacion corresponde a un slump a cuasi turbidita
(Figura 19C).
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Figura 39.- Imagen de la unidad deformada I, presente entre los 25y 29,8 cm. A) Muestra
los perfiles granulométricos para la seccion deformada en donde se destaca la gradacion
inversa de esta seccidn; consecuentemente los tamafios de grano mas altos estan
ubicados en la seccioén superior de la misma, asi como el mayor contenido de material de
grano arena media-gruesa a muy gruesa. El perfil mineralégico ubicado en el extremo
derecho muestra un comportamiento similar para los minerales maéficos y la
granulometria, exhibiendo valores mas altos en el segmento superior de la unidad,
mientras que los minerales félsicos presentan una gradacion normal. B) Muestra dos
acercamientos a la zona destacada en la imagen de la izquierda mediante un rectangulo
rojo, haciendo énfasis en la zona deformada. Estas imagenes muestran el plegamiento y
fragmentacién a brechizacién percibido en las laminas, asi como la base erosiva
apreciable en los acercamientos superiores, las estructuras mencionadas se destacan en
los acercamientos de la derecha. Estas ultimas imagenes corresponden a diferentes
niveles de profundidad en la tomografia, con distintos niveles de contraste para resaltar
de mejor manera las estructuras deseadas.
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3.2.2.3 Unidad deformada lll

Esta unidad comprende unos 7 cm de potencia, ubicada entre los 31 y 38 cm,
correspondientes a la seccidn superior previamente definida (Figura 37). Este segmento
muestra una diferenciacion estructural marcada por un contacto erosivo a los 33 cm
(Figura 40). El segmento inferior comprendido entre los 38 y 33 cm muestra seccion
media a basal de laminas plegadas, de contacto basal irregular y un apreciable patron
acerrado en el perfil de tamafio medio de grano que muestra valores de 19 a 32 um, con
una concentracion de sedimento tamafio arena media-gruesa a muy gruesa de
comportamiento afin, provocando una consecuente peor seleccion, curtosis y simetria,
en aquellos sectores donde el tamafio del grano es mayor (Figura 40). Por su parte la
seccion superior muestra una mezcla més aleatoria/difusa de las ldminas; este segmento
ademas esta marcado por un claro aumento en el tamafio medio del grano llegando a 54
pm y el cual se debe al mayor contenido de material de tipo arena media-gruesa a muy
gruesa. El segmento basal de esta deformacion muestra en las imagenes de rayos x un
plegamiento vertical, visto como un potencial cabalgamiento (Figura 40). A partir de las
descripciones antes realizadas se sugiere que la deformacion observada corresponde un
slump en la seccién inferior (Figura 19B) con un calco de carga hacia la base y el trecho
superior a un slump a cuasi turbidita (Figura 19C).
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Figura 40.- Imagen de la unidad deformada lll, presente entre los 31 y 38 cm. A) Muestra
los perfiles granulométricos para el segmento deformado donde se percibe un patrén
acerrado de tamafios promedios de grano entre los 19 a 32 um, patrén que también es
apreciable en el contenido de material tamafio arena media el cual coincide con los
maximos en el tamafio del grano. B) Muestra un acercamiento a la zona de deformacion
resaltada con un rectangulo en rojo en la imagen de la izquierda. En el acercamiento de
la izquierda se muestra el plegamiento presente en las laminas, asi como el contacto
erosivo hacia el techo, ademas del potencial cabalgamiento en la seccién media y calco
de carga en la base. Estas estructuras son destacadas en la imagen de la derecha con
colores blanco, rojo, amarillo y celeste, respectivamente.
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3.2.2.4 Unidad deformada IV

Esta unidad comprende unos 5,2 cm de potencia, ubicada entre los 42,6 y 47,8 cm
correspondientes a la seccion inferior previamente definida (Figura 37). Esta seccion
presenta un mayor contenido de material arena media-fina a muy fina en la seccién
media, evidenciando un valor maximo de 38 um, este aumento en el contenido de
sedimento tamafio arena se ve reflejado en la curva granulométrica como una pérdida en
la seleccidn y simetria (Figura 41). Las secciones basal y superior tienen un tamafio de
grano menor, en especial el techo llegando a un valor minimo de 20 um. La informacion
proporcionada por las imagenes de rayos X, en conjunto con el bosquejo realizado al
momento de la apertura del testigo permite apreciar laminas plegadas, con una alta
deformacion percibida principalmente en la seccion media (Figura 41). En base a la
informacién proporcionada se especula que esta unidad corresponde a un slump a cuasi
turbidita (Figura 19C).
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Figura 41.- Imagen de la unidad deformada IV, presente entre los 42,6 y 47,8 cm. A)
Muestra los perfiles granulométricos para la unidad donde se perciben valores maximos
en la seccion media de hasta 38 um, y para el tramo basal y superior se tienen tamafos
minimos de 30 y 20 um, respectivamente. Esta diferencia en los tamafios de grano se
produce por un mayor contenido de material arena media-fina a muy fina en la seccién
basal y en especial en el tramo medio. B) Muestra un acercamiento a la zona de
deformacion resaltada con un rectangulo en rojo en la imagen de la izquierda. En el
acercamiento se muestra a la izquierda el plegamiento presente en esta unidad, el cual
se destaca para mejor visualizacion en el acercamiento de la derecha.
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3.2.2.5 Unidad deformada V

Esta unidad comprende unos 6,2 cm de potencia, ubicada entre los 50 y 56,2 cm,
correspondientes a la seccion inferior previamente definida (Figura 37). Esta seccion
cuenta con una gradacion normal predominante. A los 54 cm se muestra un maximo local
en el tamafio medio del grano de 81 um, este maximo tendria origen en una lamina de
alta densidad fragmentada en ese sector y la cual es apreciable en las imagenes de rayos
x (Figura 42). En lo que respecta a la estructuralidad de este segmento, esta seccion
muestra ldminas plegadas a fragmentadas como es el caso de la lamina discontinua de
alta densidad previamente mencionada, de posible origen aluvial y una base de contacto
erosivo, evidenciada en particular en la descripcion efectuada al momento de la apertura
del testigo (Figura 42). Bajo la descripcion antes realizada se sugiere que esta
deformacion corresponde a un slump a cuasi turbidita (Figura 19C).
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Figura42.- Imagen de la unidad deformada V, presente entre los 50 y 56,2 cm. A) Muestra
los perfiles granulométricos para el segmento deformado donde se destaca un maximo
en el tamafo medio del grano de 81 um a los 54 cm, punto que ademas cuenta con un
alto contenido de material tamafio arena media-fina a muy fina. B) Muestra dos
acercamientos de la zona de deformacion enmarcada con un rectangulo rojo en laimagen
de la izquierda. Los acercamientos de la izquierda dejan en evidencia un alto nivel de
deformacion y mezcla turbulenta, hechos que son marcados en las imagenes de la
derecha, marcando en blanco ldminas deformadas a fragmentadas/brechizadas y en
naranjo el contacto erosivo de la base. Estas imagenes corresponden a diferentes niveles
de profundidad en la tomografia, con distintos niveles de contraste para resaltar de mejor
manera las estructuras deseadas.

66



3.2.2.6 Unidad deformada VI

Esta unidad comprende unos 10,4 cm de potencia, ubicada entre los 59,4 y 69,8
cm, correspondientes a la seccion inferior previamente definida (Figura 37). Este
segmento registra en la base a los 66,5 cm un maximo local respecto del tamafio medio
del grano de 45 pm, esto producto de un mayor porcentaje de sedimento de tamafio arena
media-fina a muy fina en especial del ultimo (Figura 43). Pese a este maximo local, la
granulometria de este tramo es relativamente uniforme, presentando un tamafio medio
del grano que oscila principalmente entre los 25 a 30 um, concentrandose los mayores
valores en el sector central. En lo que respecta a la integridad de las laminas, esta seccién
muestra laminas con un claro plegamiento en donde mediante las imagenes de rayos x
es posible identificar la forma ondulante de estos pliegues (Figura 43). De la descripcion
granulométrica y estructural antes efectuada se sugiere que esta unidad corresponde a
un slump (Figura 19B).
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Figura 43.- Imagen de la unidad deformada VI, presente entre los 59,4 y 69,8 cm. A)
Muestra los perfiles granulométricos para el segmento deformado en donde se destaca
un maximo local para el tamafio medio del grano de 45 pum a los 66,5 cm, asociado a un
incremento en el contenido de material tamafio arena media-fina a muy fina. B) Muestra
dos acercamientos a la zona deformada, enmarcada con un rectangulo rojo en la imagen
de la izquierda. Los acercamientos de la izquierda permiten apreciar los pliegues
presentes en las distintas laminas ubicadas en esta unidad, dichas estructuras son
destacadas para un mejor reconocimiento en los acercamientos de la derecha. Estas
imagenes corresponden a diferentes niveles de profundidad en la tomografia, con
distintos niveles de contraste para resaltar de mejor manera las estructuras deseadas.
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3.2.2.7 Unidad deformada VII

Esta unidad comprende unos 6 cm de potencia, ubicada entre los 75 y 81 cm,
correspondientes a la seccion inferior previamente definida (Figura 37). Este segmento
cuenta una gradacién normal, que presenta un maximo local en términos de tamafio
medio de grano a los 80,5 cm, con un valor de 38 um, ademas este tramo basal cuenta
con una muy mala seleccion y simetria, provista por el amplio porcentaje de material
tamafo arena gruesa a muy gruesa que este contiene (Figura 44). El resto de esta
seccion exhibe un patrén “acerrado” para el tamafio medio del grano presentando un
minimo a los 76 y 78,5 cm de 19 y 10 um respectivamente y valores mas altos en la
seccién comprendida entre estos minimos locales, con un valor promedio de grano de 31
um. En términos estructurales se aprecia en el bosquejo una lamina plegada hacia la
base a los 80,5 cm, coincidente con la ubicacion del valor maximo para el tamafio del
sedimento, potencialmente asociada a un depdésito de aluvién con posterior deformacion
y en el sector central de la unidad se evidencia una lamina de “baja” densidad (tonalidad
mas oscura) con un plegamiento de pliegues ondulantes, donde ademas es posible
identificar las laminas que la subyacen y sobreyacen, las cuales también cuentan con
cierto grado de plegamiento (Figura 44). Frente a la informacion antes entregada se
sugiere que esta unidad es un slump (Figura 19B).
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Figura 44.- Imagen de la unidad deformada VII, presente entre los 6,6 y 23,5 cm. A)
Muestra los perfiles granulométricos para el tramo deformado, evidenciando la gradacion
normal predominante y donde se destaca un maximo local en el tamafio del grano a los
80,5 cm, con un valor de 38 um. B) Muestra dos acercamientos a la zona de deformada
enmarcada con un rectangulo rojo en la imagen de la izquierda. En los acercamientos de
la izquierda se pueden percibir el plegamiento al cual fueron sometidas las laminas en la
unidad y los cuales son destacados con lineas blancas en los acercamientos de la
derecha para una mejor visualizacion. Estas imagenes corresponden a diferentes niveles
de profundidad en la tomografia, con distintos niveles de contraste para resaltar de mejor
manera las estructuras deseadas.

3.2.2.8 Unidad deformada VIII

Esta unidad deformada comprende unos 5,4 cm de potencia, ubicada entre los
86,8 y 92,6 cm, correspondientes a la seccion inferior previamente definida (Figura 37).
Este tramo es bastante similar a la unidad VI, cuenta con un maximo local respecto del
tamafio medio del grano a los 92 cm, con un valor de 40 um, provisto por un mayor
contenido de material tipo arena media-gruesa a muy gruesa en contraste con el resto de
esta seccion, este alto contenido de sedimento de grano “grueso”, determina la mala
seleccién, simetria y curtosis evidenciada en la curva granulométrica para este trecho
basal (Figura 45). Esta unidad presenta valores minimos para el tamafio medio del grano
alos 88,2 y 91,3 cm con valores de 12 y 16 um respectivamente, el tramo comprendido
entre ambos minimos representa una cuasi meseta de valor promedio de 30 um para el
tamafo del grano. Respecto a la integridad de las laminas la imagen de rayos X permite
apreciar el plegamiento sufrido por estas, hecho corroborado en la descripcion realizada
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en la apertura del testigo (Figura 45). En vista a los resultados mencionados se sugiere
gue esta unidad corresponde a un slump (Figura 19B).
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Figura 45.- Imagen de la unidad deformada VIII, presente entre los 86,8 y 92,6 cm. A)
Muestra los perfiles granulométricos para la seccion deformada en donde se tiene un
maximo en la base a los 92 cm, con un valor de 40 um, provisto por un mayor contenido
de material tipo arena media-gruesa a muy gruesa en contraste con el resto de esta
seccion. B) Muestra dos acercamientos de la zona deformada enmarcada con un
rectangulo rojo en la imagen de la izquierda. En los acercamientos de la izquierda se
pueden percibir laminas plegadas en la unidad y las cuales son destacados con lineas
blancas en los acercamientos de la derecha para una mejor visualizacién. Estas
imagenes corresponden a diferentes niveles de profundidad en la tomografia, con
distintos niveles de contraste para resaltar de mejor manera las estructuras deseadas.

3.2.2.9 Unidad deformada IX

Esta unidad comprende unos 3,7 cm de potencia, ubicada entre los 101 y 104,7
cm, correspondientes a la seccion inferior previamente definida (Figura 37). Esta seccion
cuenta con un gradiente compuesto, representado por un gradiente normal desde la base
hasta los 103,6 ostentando valores minimo y maximo para el tamafio medio del grano de
14 y 25 um respectivamente (Figura 46). Este tramo presenta una disminucion en el
contenido de sedimento tamafio arena media hacia el centro, con una consecuente
mejoria en la seleccién y simetria en la granulometria. El trecho sobre los 103,6 cm
cuenta con una gradacion inversa pasando de un tamafio de grano de 14 um a un valor
de 31 pm a los 101,5 cm (Figura 46). Este aumento en el tamafio del grano va

acompafiado con un mayor contenido de material de tipo arena media y una correlativa
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pérdida de simetria y decaimiento en la seleccion. En las imagenes de rayos x y en el
bosquejo es posible apreciar el plegamiento presente en las laminas, y en particular en
la imagen de rayos x se evidencia un cabalgamiento de laminas (Figura 46). En vista de
la informacion previamente entregada se especula que esta unidad corresponde a un
slump (Figura 19A).
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Figura 46.- Imagen de la unidad deformada IX, presente entre los 6,6 y 23,5 cm. A)
Muestra los perfiles granulométricos para la unidad en donde se destaca el gradiente
dual de esta pasando de uno tipo normal en la base hasta los 103,6, llegando a valores
minimos y maximos de 14 y 25 um, para luego pasar a un gradiente inverso hacia el
techo llegando a un tamafio promedio de grano de valor 31 um. B) Muestra un
acercamiento de la zona de deformacion enmarcada con un rectangulo rojo en la imagen
de la izquierda. En el acercamiento de la izquierda se pueden percibir el plegamiento al
cual fueron sometidas las laminas en la unidad y los cuales son destacados con lineas
blancas en el acercamiento de la derecha para una mejor visualizacion

3.2.2.10 Unidad deformada X

Esta unidad comprende unos 5,5 cm de potencia, ubicada entre los 107 y 112,5
cm, correspondientes a la seccion inferior previamente definida (Figura 37). Esta seccion
cuenta con un gradiente inverso en donde se cuenta con un tamafio de grano promedio
basal de 14 um el cual llega a un valor de hasta 33 um hacia el techo de la unidad, este
incremento en el tamafio del grano viene acompafiado con un mayor contenido de
sedimento tipo arena fina a muy fina y en menor medida de arena media, asi como una
leve pérdida progresiva en la seleccidon y una mas aguda para la simetria y curtosis
(Figura 47). Las imagenes de rayos x y el bosquejo muestran un plegamiento de las
laminas principalmente en el tramo central a basal de la unidad, ademas es posible
evidenciar un potencial cabalgamiento en las imagenes de rayos x en el segmento
superior (Figura 47). En base a lo expuesto se sugiere que esta unidad corresponde aun
slump (Figura 19A).
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Figura 47.- Imagen de la unidad deformada X, presente entre los 107 y 112,5 cm. A)
Muestra los perfiles granulométricos para la seccion deformada en donde se aprecia con
claridad el gradiente inverso de esta unidad pasando de un grano basal de 14 pm
llegando a un valor de hasta 33 um hacia el techo. B) Muestra dos acercamientos a la
zona de deformada delimitada con un rectangulo rojo; en estas imagenes es posible
apreciar laminas plegadas lo que es destacado con lineas blancas en las imagenes de
la derecha. Estas imagenes corresponden a diferentes secciones de profundidad en la
tomografia, con distintos niveles de contraste para resaltar de mejor manera las
estructuras deseadas.

A partir de los resultados entregados, asi como de las observaciones efectuadas
a cada uno de los segmentos deformados presentes en el testigo PR1805, se generd una
caracterizacion mas detallada de estas 10 unidades antes mencionadas y que estan
representadas en la Figura 48:
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Figura 48.- Imagen correspondiente a la caracterizacion de las unidades deformadas en
detalle, segmentando el testigo en dos tramos para facilitar su lectura. De izquierda a
derecha se muestra: en escala de grises se presenta la imagen de rayos X del testigo
PR1805, luego se tiene la caracterizacion inicial en donde el color azul simboliza tramos
sin deformacion y en colores verdes zonas deformadas con su respectiva numeracion en
nameros romanos, a la derecha de esta caracterizacion se cuenta con una de mas detalle
en donde se interpreta como: H: homogenita; ST:slump a cuasi turbidita; S: slump; La:
laminado. En el extremo derecho esta el bosquejo realizado en las micas al momento de
la apertura del testigo.
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4 DISCUSION

La bahia de Pisagua es un reservorio que permite la generacion y preservacion de
sedimentos laminados como quedo evidenciado en los 11 testigos recuperados y
analizados en este trabajo. La alta tasa de formacién de laminas sedimentarias esta
sujeta a una combinacién de factores como la proximidad a centros de surgencia costera,
los cuales aportan aguas enriguecidas en nutrientes promoviendo la formacién de materia
organica. Ademas, el brazo sur de la bahia correspondiente a punta Pichalo es una
barrera natural frente a los dominantes vientos del SO, limitando de este modo el aporte
eolico de sedimentos y favoreciendo la conformacion de ldminas enriquecidas en materia
organica. Las variaciones en el contenido organico suministrado por la surgencia costera,
sumado a periodos de mayor o menor intensidad en los vientos del SO y las
consecuentes diferencias en el aporte de sedimentos edlicos proporcionados por estos,
asi como variaciones en la cantidad de material proveniente desde el continente por
medios aluviales o fluviales, promueven la formacion de laminas compuestas por una
amplia gama de combinaciones de estos factores, dando origen a los sedimentos
laminados.

En lo que respecta a la preservacion de las laminas sedimentarias, esta se debe
en parte a la alta estabilidad climatica en el norte de Chile producto del anticiclén de
Pacifico que en conjunto con la proteccién que ofrece punta Pichalo frente a los vientos
del SO, se inhibe considerablemente la perturbacion por efectos climaticos en las laminas
sedimentarias. Otro aspecto de principal importancia en la preservacion de los
sedimentos laminados corresponde a la inexistencia de actividad bentonica, este hecho
se debe a que la bahia, en especifico el sector donde se obtuvieron los testigos, cuenta
con una profundidad mayor a 50 m (Figura 49), esta profundidad corresponde al limite
inferior de la zona de minimo oxigeno definida por brandhorst (1971) y Morales et al.
(2016) para los 50 a 300m de profundidad para el norte de Chile, este bajo contenido de
oxigeno inhibe la actividad benténica favoreciendo de este modo la preservacion de las
laminas sedimentarias.

En los perfiles del testigo PR1805 (Figura 37), se evidenciaron maximos
granulométricos en la seccién media y basal del testigo. Estos altos valores en el tamafio
del grano corresponden a laminas de una alta densidad (color blanco en imagen de rayos
X), compuestas principalmente de sedimento tamafio arena fina a muy fina. El alto
contenido de sedimento tamafio arena fina a muy fina en estas laminas, en particular
aquellas presentes en la seccién media y que estan contenidas en una unidad deformada,
no necesariamente estd asociado a un retrabajo del sedimento producto de la
deformacion como es el caso de flujos de sedimentos, esto dado que se sugiere que la
deformacion percibida en las 10 unidades deformadas se produjo mediante una
deformacion in-situ.
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Figura 49.- Mapa de los distintos grados de pendientes presentes en el fondo oceéanico
de la bahia de Pisagua. En verde estan las zonas planas o de muy baja pendiente (0-1°),
en tonos amarillos los sectores de pendientes bajas a moderadas (1-15°) y en rojo a
blanco las altas pendientes (15-61°). Los circulos negros simbolizan la ubicacién de 10
de los 11 testigos recuperados y el circulo rojo corresponde al testigo PR1805.

En el acantilado costero que rodea la bahia de Pisagua es posible reconocer
guebradas las cuales se especula que son susceptibles a desarrollar aluviones (Figura
50), en especifico bajo episodios catastroficos en donde se cuenta con una muy alta tasa
de precipitacion, la cual excede la tasa de infiltracion y provoca una alta escorrentia
superficial. En lo que respecta al origen de las laminas provistas de un alto contenido de
sedimento tamafo arena fina a muy fina (>40%), se sugiere que tienen una génesis
climéatica asociada a episodios catastroficos de intensas precipitaciones provocando
aluviones, los cuales al ingresar en la bahia se transformaron en flujos de lodo y
posteriores corrientes de turbidez y consecuentes turbiditas, por consiguiente, se
especula que estas laminas corresponderian a la transicion del tramo A y B de la serie
de Bouma (Figura 50), dado que estas ldminas cuentas con caracteristicas de ambas
secciones como un tamafo de arena fina (Tamo B) y presentar una estructura masiva
(Tramo A).
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Secuencia de Bouma (1962)
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Figura 50.- Imagen de la izquierda corresponde a los horizontes A, B, C, Dy E de la serie
de Bouma (1962), para depositos de turbiditas. Imagen de la derecha destaca en lineas
discontinuas, una quebrada presente en la bahia de Pisagua, la cual evidencia la
susceptibilidad que esta presenta frente a potenciales aluviones.

4.1 Mecanismos u origen de las unidades deformadas

Los mecanismos u origen de las unidades deformadas evidenciadas en el testigo
PR1805 pueden corresponder a uno climatico, volcanico o tecténico. En el caso del
origen climatico se sugiere que las unidades deformadas no corresponden a
perturbaciones de tipo slump o slump a cuasi turbidita producto de una inestabilidad
gravitacional como se sugirié inicialmente, sino que sean depdsitos de tormentas o
“tempestitas”. Estos se caracterizan por presentar un gradiente normal, contacto basal
erosivo y una estratificacion cruzada-swaley y hummocky (Nichols, 2009). La presencia
de estas caracteristicas en especifico la estratificacion cruzada-swaley y hummocky, no
fueron evidenciadas para ninguna de las 10 unidades deformadas, tampoco existe una
congruencia en el ambito sedimentario en donde se aprecia un grano predominante de
tamafo limo y no de grano grueso como es sugerido por Nichols (2009) y Walker & Plint
(1992). Sumado a lo anterior la gran estabilidad climatica presente en el norte de Chile,
producto del anticiclén del Pacifico, desacredita el hecho de que estas unidades
correspondan a depdsitos de tormentas.

En lo que respecta a la génesis volcanica y tectonica de las unidades deformadas,
ambos implican una inestabilidad gravitacional, como el medio que provoco el
plegamiento presente en las unidades deformadas del testigo, defiriendo Unicamente en
el mecanismo que dio origen a dicha inestabilidad, en el caso del volcanismo seria una
erupcion y en la tectdnica un sismo. Para que ocurra una inestabilidad gravitacional, el
lecho oceanico de la bahia debe contar con una pendiente que permita o bien facilite la

76



ocurrencia de esta, provocando asi la deformacion de las ldminas sedimentarias. Esta
cualidad se estimd mediante los datos batimétricos obtenidos en terreno y se obtuvo que
la bahia de Pisagua, en especifico la zona donde se obtuvieron los testigos cuenta con
una pendiente de 1 a 2° en promedio (Figura 49). Esta inclinacion seria suficiente para
generar una desestabilidad en los sedimentos mediante un choque sismico o erupcion
volcénica; esto Ultimo segun lo descrito por Pettijhon et al. (1973) quienes afirman que
deslizamientos y consecuente formacion de slumps en pendientes subacuéticas de
sedimentos de arena y limo no consolidados (“‘caso de estudio”) pueden ocurrir en
pendientes tan bajas como 1y 2°.

El volcanismo es un mecanismo que incide principalmente en los sedimentos
aledafios al volcan, dado que las vibraciones o sismica producto de la erupcion se
atentan conforme aumenta la distancia de él. En lo que respecta a la zona de estudio el
volcan mas cercano esta a 152 km (volcan Isluga), ademas de esta gran distancia no se
tienen registros de una alta actividad volcanica en el pasado reciente que pudiera
provocar una inestabilidad y consecuente perturbacién en la laminacion presente en las
10 unidades deformadas, por lo cual se desacredita este mecanismo como aquel que
origino las unidades deformadas del testigo PR1805.

El dltimo de los posibles mecanismos que dieron origen a las unidades deformadas
corresponde a la actividad sismica, esta génesis tectdnica no solo cuenta con un lecho
oceanico cuya inclinacion (1 a 2°) permite o bien favorece la inestabilidad gravitacional
de los sedimentos, sino que ademas la bahia cuenta con una alta actividad sismica como
consecuencia de la subduccion de la placa de nazca bajo la placa sudamericana. Las
vibraciones producto de eventos sismicos, puede provocar en sedimentos no
consolidados de arena y limo con alto contenido de agua, un aumento en la presion del
fluido de los poros reduciendo la resistencia al corte de estos sedimentos y de esta forma
facilitando o bien provocando la inestabilidad gravitacional de estos y consecuente
plegamiento. En adicion a lo anterior la informacion proporcionada de la caracterizacion
y correlacion de los 11 testigos recuperados de la bahia de Pisagua, permite evidenciar
la continuidad de los segmentos deformados en los testigos llegando a alcanzar
distancias de hasta 2,5 km, hecho que coincide con deformaciones asociadas a grandes
sismos, eventos que no se caracterizan por ser de caracter “local”’, si no que por una
vasta area de incidencia.

4.2 Slumps y slumps a cuasi turbiditas

En primera instancia cabe destacar que tanto las estructuras de tipo slumps, asi
como los slumps a cuasi turbiditas estan comprendidos en el grupo de los slumps. Este
tipo de estructuras se caracteriza por los plegamientos propios de ellas, los cuales fueron
constatados en cada una de las 10 unidades presentes en el testigo PR1805. Ademas,
estas estructuras no cuentan con una signatura granulométrica caracteristica segun
Bertrand et al. (2008), hecho que fue evidenciado en las unidades deformadas en donde
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se contaban con gradaciones normales, inversas e inclusive mixtas. Estos dos factores
permitirian clasificar a las unidades deformadas como depoésitos de tipo slump.

En lo que respecta a la distincion al momento de clasificar las unidades como
slump o slump a cuasi turbidita, esta se baso en el trabajo de Heifetz et al. (2005), en
donde ellos distinguen que la inestabilidad gravitacional de los sedimentos generada por
un choque sismico puede provocar un plegamiento de estos y consecuente formacion de
slumps. El plegamiento de las laminas sedimentarias se ve influenciado por la intensidad
del movimiento o vibraciones asi como de su duracién (Rodriguez-Pascua et al., 2000),
generando distintos grados de intensidad en la deformacion resultante (Figura 19),
pasando de slumps de deformacién baja con pliegues simétricos a slumps de
deformacion moderada con pliegues recumbentes, con presencia de fallamiento interno
y consecuente cabalgamiento, a un estadio mas avanzado en la deformacion (slump a
cuasi turbidita) donde hay una perdida considerable en la integridad de las laminas,
evidenciado en una clara brechizacion y mezcla turbulenta de material (Heifetz et al.,
2005). En este trabajo en especifico, se efectu6é una distincion de dos grados o niveles
en la intensidad percibida en la deformacion de las laminas, donde aquellas unidades (I,
[, VI, VII, VIII, 1X, X) que evidenciaban contactos basales irregulares y laminas plegadas
e inclusive potenciales cabalgamientos (Il y IX) se les estimo una deformacion moderada
a baja y por consiguiente fueron consideradas como slumps. Mientras que las unidades
(1, 11, 11, 1v, V) que mostraban un contacto basal erosivo a irregular, con baja integridad
en la laminacion (“brechizacién”) y una mezcla turbulenta de material, se sugiere que es
producto de una deformacion intensa y por consiguiente se les clasifico como un slump
a cuasi turbidita.

4.3 Homogenita: unidad deformada |

La seccidn superior de la unidad I, cuenta con un subnivel el cual se especula que
corresponde a una homogenita (Figura 48). Esto se sustenta mediante una subdivision
de la seccion superior de la unidad | en tres niveles: un tramo inferior de 6,8 cm (13-
16,8cm), de grano grueso, base erosiva y de gradacién granulométrica y mineralogica
normal; tramo intermedio de 6 cm (7-13cm), de grano mas fino, con una gradacién normal
y de textura “homogénea”, apreciable tanto en imagenes de rayos x como en la
descripcion efectuada al momento de la apertura y una fina capa superior de 0,5 cm (6,5—
7cm) compuesta de un material muy fino, presumiblemente por la depositacion del
material en suspension remanente producido por una posible corriente de turbidez o bien
por efectos de un tsunami. Esta distincion de niveles permitiria clasificar a los dos
superiores como una homogenita segun la definicidn realizada por diversos autores como
Bertrand et al. (2008), Kastens and Cita (1981) y Sturm et al. (1995). La formacion de
esta estructura puede estar asociada a la accién de un tsunami, esto dado que, segun
Cita (1996), los efectos de un tsunami en entornos de aguas mas profundas (“caso de
estudio”) generalmente se consideran marcados por una capa de arena y barro
clasificados como una homogenita que puede estar vinculada a un evento de tsunami
individual.
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En adicion a lo anterior Alsop et al. (2012) describen que la accidén de un tsunami
en ambientes confinados como lagos o bahias pueden ocasionar un efecto de seiche o
resonancia armoénica de ondas dentro de este ambiente cerrado, lo cual puede provocar
un retrabajo de los slumps presentes en lecho oceénico asociados al evento sismico que
provoco el tsunami, lo cual puede generar un aumento en la intensidad de la deformacion
hacia el techo de la unidad, provocando un posible subnivel de homogenita. Esta génesis
tsunamigénica asociada al segmento superior de la unidad |, tendria validez en base al
hecho que el terremoto de 1877 estuvo acompafado de un tsunami segun autores como
Comte y Pardo (1991) y Ruiz y Madriaga (2018), lo anterior si es que esta unidad se
asocia efectivamente a este episodio, para lo cual se requieren edades radiométricas.

4.4 Implicancias para el analisis paleosismologico

El clasificar las unidades deformadas del testigo PR1805 como inducidas por
actividad sismica permite especular respecto de la intensidad del evento que dio origen
a las unidades deformadas e inclusive restringir su posible magnitud. Este hecho esta
sustentado en dos aspectos: el primero de ellos corresponde al supuesto que la unidad |
es el marcador paleosismolégico del terremoto de 1877, dado que cuenta con un subnivel
de homogenita que expresa un potencial marcador de un paleotsunami, ademas de
contar con una profundidad de 6,5-7 cm en promedio, lo cual es razonable si se
considera, una tasa de sedimentacion similar a la estimada por Vargas et al. (2005), para
la bahia de Mejillones (160-130 cm ka?), dadas las similitudes sedimentarias y climéaticas
entre ambos reservorios.

El considerar a la unidad | como el marcador paleosismolégico del terremoto de
1877, indicaria preliminarmente al no haber una unidad deformada por sobre esta, que el
terremoto de Pisagua del 2014 no estaria registrado en los testigos sedimentarios. Este
hecho permitiria especular, que la intensidad y duracién de la vibracién producto de un
choque sismico, requerida por el sedimento de la bahia de Pisagua para provocar una
perturbacién en los sedimentos laminados, esta asociada a un evento de magnitud mayor
a 8.1. Una visidn contraria sugiere que el evento sismico de Pisagua en el 2014 si se
encuentra registrado en los testigos sedimentarios (Figura 51), ya que es posible percibir
una perturbacion sutil en la laminacion en el techo de los testigos, pero al no contar con
una unidad de sedimentos laminados dispuestos sobre esta seccion, provoca una falta
de contraste en esa zona, restringiendo el poder estudiarla con detalle y
consecuentemente limitando la posibilidad de clasificarla como inducida por el terremoto
del 2014, dado que es incierto si la perturbacion evidenciada en los testigos (Figura 51),
es producto de un choque sismico o bien es consecuencia de una removilizacion del
material en el techo de los testigos producto del método de muestreo. Sin embargo, la
posibilidad de que el terremoto del 2014 este registrado en los testigos, sugeriria que la
magnitud necesaria por un sismo para generar una inestabilidad gravitacional en la bahia
de Pisagua seria igual o inferior a Mw 8.1, siendo una magnitud = 7,7, la estimada por
Comte y Pardo (1991) para los sismos de 1768, 1615y 1543. Ademas, segun estudios
realizados por Marco y Agnon (1995), Atkinson (1984) y Green y Bommer (2019), los
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terremotos requieren de una magnitud minima de 5.0 para provocar una licuacion en
secuencias de sedimentos laminados.
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Figura 51.- Imagenes de rayos-x, de los primeros 10 cm de 7 de los 11 testigos
recuperados en la bahia de Pisagua, en donde se destaca con lineas blancas la

perturbacién en la laminacion presente en el techo de los testigos y la cual se especula
gue podria corresponder al sismo de Pisagua, 2014.

La segunda cualidad por considerar es el plegamiento de las ldminas producto de
un choque sismico, el cual comienza en el techo de la unidad y luego desciende,
afectando diferencialmente al sedimento laminado de arriba hacia abajo como se
demuestra en la unidad Il (Figura 40). En una primera etapa, el choque sismico provoca
un aumento en la presién de fluido en los poros reduciendo la resistencia al corte de las
laminas no consolidadas, plegandolas; La continuidad en el movimiento o vibracion
producto del terremoto provoca una migracion del plegamiento hacia secciones inferiores
y simultaneamente el aumento en la tensién de corte provoca la fractura de las laminas
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plegadas del segmento superior (Rodriguez-Pascua et al. 2000; Figura 52). En base a lo
anterior se especula que sismos de mayor magnitud podrian generar horizontes
deformados de mayor espesor respecto de aquellos terremotos de menores magnitudes,
dado que los primeros tienden a presentar una mayor duracion lo que favoreceria la
perturbacién de un mayor nimero de capas de sedimentos laminados (Figura 52) y
consecuentemente presentar una deformacion de mayor intensidad en el techo de la
unidad (Figura 52). En base a lo anterior se desprende que la unidad | corresponderia al
marcador paleosismolédgico del evento de mayor magnitud registrado por el testigo
PR1805, dado que es la unidad de mayor potencia e inclusive presenta un contraste en
la intensidad de la deformacién posiblemente representando la migracion de la
deformacion hacia la seccion inferior de la unidad conforme aumentaba el tiempo al cual
estuvo expuesta a la vibracion sismica (Figura 38).
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Figura 52.- Imagen que muestra la evolucion de la deformacion de los sedimentos
laminados sujeta a la continuidad de un evento sismico, resultando finalmente en un
techo brechizado y una seccion basal de menor deformacién donde las laminas estan
simplemente plegadas. El esfuerzo de corte a lo largo de la duracion del terremoto se
representa debajo de la imagen: a., estrés vertical, Ty, cizalle tangencial; y, esfuerzo
cortante.

Considerando las similitudes climaticas y sedimentarias de la bahia de Pisagua y
la bahia de Mejillones, se escogid la tasa de sedimentacion de esta Ultima
correspondiente a 160-130 cm ka! segln los estudios de Vargas et al. (2005), como un
buen estimador de la tasa de sedimentacion presente en la bahia de Pisagua. Ademas,
al tener en cuenta los 6-7 cm de potencia de sedimentos, los cuales se especula que
fueron depositados en los ultimos 142 afios (1877-2019), sugeririan que la tasa de
sedimentacién de la bahia de Pisagua debiese ser inferior al de la bahia de mejillones,
por lo cual se especula que una tasa de sedimentacion de 80-110 cm ka™*, seria un valor
razonable para estimar edades especulativas a las unidades deformadas.

Empleando la tasa de sedimentacién previamente definida (80-110 cm kal) y
considerando que a las deformaciones descritas para cada una de las 10 unidades
deformadas del testigo PR1805, se sugiere que corresponden a deformaciones in-situ,
asociado a un plegamiento o brechizacién de las laminas sedimentarias sin una adicion

de material por efectos de un posible flujo de sedimentos. Esta deformacion in-situ del
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sedimento al no contemplar una adicion de material, permite estimar edades
especulativas a las unidades deformadas considerando una tasa de sedimentacion
“continua” para todo el testigo. Considerando una tasa de sedimentacion “uniforme” de
80-110 cm ka, a lo largo del testigo se estimaron 5 edades especulativas para las
primeras cinco unidades deformadas (1, I, lll, IV, V; Figura 53), las cuales se asociaron a
5 sismos de los cuales se tiene registro (1877, 1768, 1715, 1615 y 1543; Figura 53).
Ademas, se estimaron rangos de magnitudes especulativas para los eventos sismicos
gue dieron origen a cada una de las unidades deformadas, tomando en consideracion el
caso en que no esté registrado el sismo del 2014 en Pisagua (Figura 53A) y el caso
contrario en que si este registrado el terremoto del 2014 (Figura 53B). Los rangos para
las magnitudes especulativas de las 10 unidades deformadas se estimaron tomando en
consideracion el espesor de las unidades, grado o intensidad de deformacion, en donde
aquellas unidades clasificadas como slumps a cuasi turbiditas se les atribuyo una
deformacion alta, mientras que las unidades definidas como slumps, se les considero una
deformacion baja a media, dependiendo de la cantidad de laminas discontinuas
presentes, asi como de la simetria en los pliegues, dado que a mayor intensidad en la
deformacion los pliegues pasan de ondulados a recumbentes (Figura 19). También se
tomd en consideracion las estimaciones de magnitudes, realizadas por Comte y Pardo
(1991) para los terremotos de 1877, 1768, 1714, 1615 y 1543 (Mw= 7.7) y, ademas se
us6 como guia la clasificacion o estimacion de magnitudes segun Rodriguez-Pascua et
al. (2000), de acuerdo con las estructuras sedimentarias presentes.
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Figura 53.- Seccion izquierda esta compuesta por la imagen de rayos-x del testigo
PR1805, luego se tiene la caracterizacion donde el color azul simboliza tramos sin
deformacion y en colores verdes zonas deformadas con su respectiva numeracion en
nameros romanos, siguiente se presentan los pardmetros de intensidad de la
deformacion y espesor de las unidades deformadas, empleadas para la estimacion de
magnitudes especulativas y finalmente se tienen edades especulativas para las primeras
5 unidades deformadas, asi como para la base del testigo. Seccién derecha A)
magnitudes especulativas en el caso que no esté registrado el sismo de Pisagua, 2014;
B) maanitudes especulativas en el caso que si este reaistrado el sismo de Pisaqua, 2014.
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5 CONCLUSIONES

La bahia de Pisagua demostr6 ser un reservorio de inconmensurable valor
geoldgico, en particular en el area de la sedimentologia. Este hecho se ve reflejado en la
alta generacién y buena preservacion de laminas sedimentarias exhibidas en ella, hecho
gue permite no solo realizar una reconstruccion paleosismolégica de la region como
quedo evidenciado en este trabajo, sino que ademéas permitiria hacer estudios
paleoclimaticos afines a los realizados por Vargas et al. (2004) o Caniupan et al. (2009),
en la bahia de Mejillones.

Cabe destacar la importancia del estudio en detalle de al menos uno de los otros
10 testigos recuperados de la bahia de Pisagua. Dado que este trabajo estaba centrado
particularmente en el testigo PR1805, el estudio de uno de los 10 restantes permitiria
tener una visibn mas completa de los eventos que pudieron provocar la deformacién
evidenciada en el testigo PR1805. Esta nueva perspectiva derivaria de la identificacion y
clasificacion en detalle de los segmentos deformados del nuevo testigo, hecho que
pudiese permitir complementar la informacién proporcionada por el testigo PR1805,
mediante la estimacion de evoluciones direccionales (Hacia el litoral o mar adentro) en la
intensidad de la deformacion o inclusive identificar unidades deformadas que no fueron
registradas en el testigo PR1805, como es el caso del marcador paleosismoldgico del
evento sismico de Pisagua en el 2014. Ademas, la informacion proporcionada por el
estudio de un segundo testigo generaria un contraste con los datos provistos por el testigo
PR1805, robusteciendo los resultados y consecuente clasificacion de unidades como
inducidas por actividad sismica, asi como las magnitudes especulativas, estimadas para
cada uno de los eventos que dieron origen a esas unidades.

Los diez segmentos deformados cumplen los requisitos necesarios para ser
considerados marcadores paleosismologicos, hecho que se sustenta en que la
explicacion mas acertada respecto al mecanismo que provoco la inestabilidad
gravitacional de estos sedimentos en un lecho marino de 1 a 2° de inclinacidn proviene
de una génesis sismica, ademas el poder clasificar las diez unidades dentro de categorias
de sismitas tales como slump o slumps a cuasi turbiditas; este hecho permite comprobar
gue la hipotesis en la cual se sustenta este trabajo es correcta. Pese a lo favorable que
demuestran ser los resultados obtenidos para robustecer el caracter de marcador
paleosismoldgico es imperante el efectuar dataciones a estas unidades mediante el
método de C!* o Pb?'0 para contrastar la informacién granulométrica, mineralégica y
textural, con una cronolégica que permita encasillar de manera concreta a estas
deformaciones como unas inducidas por actividad sismica. En particular a la unidad I, la
cual al estar cubierta por tan solo 6-7 cm de sedimento hace posible que esta deformacién
represente al terremoto acontecido en 1877.

Ademas, si se realizan los estudios de datacién mediante C'4 o Pb?1, se tendria
un estimativo de la tasa de sedimentacion de la bahia y cronologia de 10 eventos
sismicos. Esta nueva informacién permitiria reevaluar las suposiciones realizadas al
momento de estimar magnitudes y edades especulativas para las unidades deformadas,
pudiendo estudiar y analizar posibles discrepancias entre las suposiciones iniciales sin
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datos radiométricos y los resultados obtenidos luego de las dataciones, lo cual permitiria
corregir los errores presentes en las estimaciones originales, generando de este modo
una nueva y mas detallada estimacion de edades y magnitudes especulativas.

Por ultimo, pero no menos importante la informacion provista por los estudio
radiométricos y consecuente estimacion de edades para cada una de las unidades
deformadas, no seria suficiente para estimar un periodo de recurrencia preciso para la
zona de estudio ya que como se menciono anteriormente, en la actualidad se tiene una
conceptualizacion mas compleja del periodo de recurrencia en donde se toma en
consideracién no solo el intervalo de tiempo sucedido entre eventos sino que ademas se
debe considerar otros factores como su magnitud. Ademas, segun los resultados
obtenidos por Schurr et a. (2014) y Hoffmann et al. (2018), el terremoto de 1877
potencialmente dividi6 en dos el segmento del norte de Chile (“en términos
sismotectdnicos”), por lo cual la labor de estimacion es ain mas compleja dado que el
segmento que antiguamente actuaba como un solo bloque ahora corresponde a dos
segmentos con una actividad sismica potencialmente dispar. Pese a esto el estimar una
periodicidad empleando solo el intervalo de tiempo entre eventos y considerando el
segmento del norte de Chile como uno solo, entrega una herramienta que, si bien
presenta un alto grado de sesgo, esta puede ser util para adquirir una periodicidad de
primer orden, que permita plantearse planes de mitigacion de riesgo geoldgico a largo
plazo. No obstante, se recomienda el efectuar estudios que complementen la informacion
entregada en este trabajo, destinados a estimar largos de ruptura y magnitudes mas
precisas a las especuladas en este trabajo, para los paleoterremotos identificados.
Ademas de realizar analisis que permitan una mejor comprension del comportamiento
sismico del sector Norte de Chile, asi como las posibilidades de que este se comporte
como dos secciones de comportamiento sismotectonico afin o dispar.
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7 ANEXOS

19°33'0"S
19°33'30"S
19°34'0"S
19°34'30"S
19°35'0"S
19°35'30"S
19°36'0"S

19°36'30"S 4

70°14'0"W 70°13'0"W 70°12'0"W 70°11'0"W
Anexo 1.- Mapa de la distribucion espacial de las muestras superficiales proximas al litoral
y de alto contenido de biéclastos (P22, P18, P9 y P5), ademas de cuatro muestras sin
presencia de bidclastos, representativas de aquellas ubicadas en el sector central de la
bahia de Pisagua (P14, P21, P6 y P9).
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Anexo 2.- Muestras superficiales de la bahia proximas al litoral. En las imagenes se
destaca el contenido de bidclastos presentes en ellas.
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Anexo 3.- Muestras representativas del sector central de la bahia. En ellas se destaca la
baja a nula presencia de bidclastos.
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