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RESUMEN

A lo largo del Oroclino de los Andes Centrales, la sismicidad intracontinental debajo del ante-
arco se conecta a la subdumtien profundidad. Se puede explicar por la acumatade es-
fuerzos generados por el deslizamientsiaéco de la zona de transici (Brittle Creep Fault
Zone) del interfaz de subduéei en periodo interismico.

A lo largo del Oroclino de los Andes Centrales, la sismicidad intracontinental debajo de la
Precordillera y del arco voimico se distribuye enltleos ssmicos superficiales. Los sismos
mayores de estosinleos (Mw> 5,0) ocurren en general algunos meses desple grandes
sismos de subdudm de magnitud Mve 7,5, gatillados por el cambio en el campo de esfuerzos
generado por el periodo césmico y probablemente por el periodo postAsico.

La distribucbn de la sismicidad intracontinental debajo del ante-arco y del arco se encuentra
controlada principalmente por la estructugentica de la libsfera continental.

El analisis de inmagenes y las observaciones de terreno interpretadas en conjunto con los da-
tos sismabgicos muestran que la deforméaciesh particionada en el ante-arco y en el arco
volcanico (imite en la Precordillera). El arco vé@nico se deforma ség una gran zona de
cisalle paralela al margen cuya cingtica vara a lo largo del Oroclino: sinestral en el Sur del
Peil, y dextral en el Norte de Chile.

El particionamiento observado se atribuye a la oblicuidad de la convergenciay a la arquitectura
del ante-arco y del arco mientras que las variaciones de la def@mado largo de Oroclino
son principalmente atribuidas a la forma del margen.

El analisis sismabgico, morfobgico y estructural de la deformaai indica que el tensor de
esfuerzos alo largo del arco valuico se caracteriza por ut2 vertical y querl y -3 muestran
una rotaddn anti-horaria desde el Sur del Codo hacia el Norte. En etettge orienta NE-SW
en el Norte de Chile, NW-SE en el extremo Sur dellReE-W en el Sur del Pér






AGRADECIMIENTOS

Agradezco al Departamento de Gedlgjue me otorgla beca MECESUP del Ministerio de
Educacbn de Chile, que me mantuvo durante cuafiosade Doctorado.

Agradezco al Departamento de Geafa que fue mi lugar de trabajo durante toda la déraci
de mi tesis.

Agradezco al Laboratorio de Toulouse (LMTG), que me az@gi distintas oportunidades du-
rante el doctorado y me otargin A.T.E.R. en lailtima fase del doctorado.

Agradezco a Diana COMTE por su apoyo a &awe su proyecto FONDECYT 1020104
"Subduction and active deformation processes around the Arica Bend, Central Antles (16
20°S): Seismotectonic implications”.

Agradezco a @rard HERAIL y a Laurence AUDIN quienes a tés/de sus actividades de
investigacdn en el IRD (Institut de Recherche pour Ié\&loppement) financiaron las salidas
de terreno y las cooperaciones internacionales.

Agradezco a Hernando TAVERA por su apoyo en la adquiside los datos del Sur del Pegn
2003 y por su colaboran en cuanto a datos y a trabajos peruanos deilditceso.
Agradezco a Reynaldo CHARRIER por iniciarme a lateata y a la geolog de los Andes y
por corregir detalladamente el manuscrito.

Agradezco a Denis LEGRAND por su gran ayuda en todos los temas éigicus y las discu-
siones cierificas.

Agradezco a Muriel GERBAULT por iniciarme al modelamiento rasico.

Agradezco a Louis DORBATH por darme los datos sigsgalos de la re@in de Aroma y a
Catherine DORBATH por su ayuda en el procesamiento de los datos. Les agradezco por su
formacbon.

Agradezco a Michel FROGNEUX por su ayuda inséarga con respecto a las preocupaciones
electibnicas e informaticas de la adquision de los datos sismagjicos.

Agradezco a Andrs PAVEZ por su impulso en el inicio de la redd@atdel manuscrito.

Agradezco a Joseph MARTINOD por su apoyo en Toulouse.

Agradezco a Jean-Luc FROGER y Katherine GONZALEZ por asociarme a su trabajo de inter-
ferometia sobre los volcanes del Sur del @er

Agradezco a Dominique REMY por su ayuda y por conversacionedfaastmuyutiles.

Agradezco finalmente a los revisores de este traba@Qembrano y Jean Philippe Avouac que
permitieron mejorar significativamente la organibacy el contenido cieiffico del manuscrito.



Agradezco a todos los profesionales de los Departamentos désiBaof de Geolog y en
especial al Patito (Mella), a MaryRose (Maria-Rosa), a Carmen-Gloria (Becerra) y a Rodrigo
(Sanchez) por su ayudagmtica y por compartir con mucho mis alegias e inquietudes.

Agradezco atodos los GEOLOCOS que dtmsne ensaron la geolom chilena, sino tambn

su cautivante mundo extra-gégico. Agradezco en particular a Pasturi (Maniklarez) por

ser un excelente compero de oficina y por su linda amistad, al Caldera (Mauricio Céalger
por su apoyo moral y su ayudajgtica en los momentos clave de mi tesis, al Luca (Rodrigo)
por esa aneditica excurshn en el desierto asarido del mundo, al Patilo (Marcelo Ras)

por su inagotable pa@n de la geolo@ que me en$® mucho, al Lalo (Manuel Schilling) por
hacerme descubrir el mundito del Re - Os y de la Bossa Nova y a Ana&g)alde representa
una islita chilena en el @ano franés.

Agradezco finalmente a "ma puce” LOU y a mi JANO por acoiigyane en todo, todo el
tiempo, sin condidn, en esta etapa profesional.

Agradezco a todos (y es realmente nmsghas personas) los que me acofigran durante el
doctorado de manera constante o eggdima segn las circunstancias, les agradezco principal-
mente por el ENORME cdib que me tienen.



Indice general

2.5.

1. Introduccién 19
2. Marco Geodinamico del Codo de Arica 27
2.1. Marcogeodficodelazona. . . . ... ... . ... ... ... 27
2.2. Marco tedinico y geofsico de los Andes Centrales. . . . . ... ... ... 27
2.2.1. Elalzamientodelos AndesCentrales . . . ... ... ....... 29

2.2.2. Elengrosamientocortical . . . ... ... ... ... ........ 29

2.2.3. Lacomposién de la corteza de los Andes Centrales . . . . . . .. 33

2.2.4. ElOroclino Boliviano y las rotaciones tentcas . . . . . .. ... .. 35

2.3. Marco gedigico y estructural del borde Oeste del Altiplano. . . . . . . .. 36
2.3.1. Elarco volanico o la Cordillera Occidental . . . . . ... ... ... 37

2.3.2. Elante-arco exterior del Nortede Chile. . . . . ... ... ... .. 39

2.3.3. Elante-arcointerior del Codode Arica. . . . . ... ........ 40

2.4. Marco sismdalgico del margen del Oroclino de los Andes Centrales . . . . 49
2.4.1. Grandes terremotos liigtos y actuales en el Codo de Arica . . . . 49

2.4.2. Geometa segmentada de la placa de Nazca: plano de Wadati - Beni60

Marco cineratico del Codo de AricacondatosGPS . . . . . . ... .. .. 53
2.5.1. \Velocidades relativas y absolutas de movimientos de placas . . . 53
2.5.2. \Velocidades relativas de convergencia . . . . . .. .. .. ... .. 54

2.5.3. Deformadin inter§smica de la placa superior Sudamericana . . . 55



2 INDICE GENERAL

3. Analisis de la Sismicidad debajo del Ante-arco y del Arco Volanico del Oroclino

de los Andes Centrales 57
3.1. Contexto sismobico general del Oroclino de los Andes Centrales. . . . . 57
3.1.1. Terremotosyfallasasociadas. . . ... ... ............ 57
3.1.2. Ciclos smicos alolargo del Oroclino. . . . .. ... ........ 60
3.2. DatossismaIgicos . . . . . . ... 64
3.2.1. Datostelésmicos . . . . . . . . . ... 64
3.2.2. Datoslocales . . . . . . .. . .. 64
3.2.3. Adquisiobn y Procesamiento de los datos locales. . . . . . . . .. 70

3.3. Analisis de la distribuéin espacial de la sismicidad del Oroclino de los Andes

Centrales . . . . . . . . 79
3.3.1. Nuevos mapas de sismicidad del Oroclino. . . . ... ... .. .. 79
3.3.2. Artlisis de la sismicidad de subdugsidel Oroclino. . . . . ... .. 86
3.3.3. Artlisis de la sismicidad intracontinental del Oroclino. . . . . . . . 90

3.4. Significado de la distribumn espacial de la sismicidad del Oroclino de los An-
desCentrales. . . . . . . . . . . . 94

3.4.1. Reladin con el acoplamiento marico a lo largo de la interfaz de sub-

duccbnenelOroclino. . . . . . ... .. ... ... ... ... ... 94
3.4.2. Arquitectura del ante-arco y del arco del Oroclino. . . . . .. ... 95
3.4.3. Estadoérmico del ante-arco y del arco del Oroclino. . . . . .. .. 97

3.5. Analisis y Significado de los mecanismos focales asociados a la sismicidad in-
tracontinental . . . . . . . ... 100

3.5.1. Nuevos mapas de mecanismos focales asociados a sismos intraconti-
nentales. . . . . . . . ... 100

3.6. Aparente relabn causal entre grandes sismos de sub@uacgisismicidad in-
tracontinental . . . . . . . ... L 109

3.6.1. Datos higtricos : grandes sismos de subdéecce intracontinentales. 109
3.6.2. Datos telésmicos: sismicidad de subduénie intracontinental. . . . 113

3.6.3. Conclusiones . . . . . . . .. 118



INDICE GENERAL 3

3.6.4. Aralisis del gatillamiento de la sismicidad intracontinental por el sismo

de Arequipa. . . . . . . . 120
3.6.5. DiscusIN . . . . . . . s, 127
3.7. Conclusiones. . . . . . . .. e 129

4. Geometiia y cinematica de las fallas activas del Ante-arco del Oroclino de los An-
des Centrales 131

4.1. Elsistema tebhico de la Cordillera de la Costa y la sismicidad asociada . 132

4.1.1. LasfallasAtajg@ayPisagua. . . . . ... ... . ... ... ... . 132
4.1.2. LafallaArica. . . . .. .. ... 134
4.1.3. LafallaChololo . .. .. ... .. ... ... .. ... ... ..... 135
4.1.4. Conclusiones . . . . . . . .. 138
4.2. Elsistema tebdhico de la Precordilleray la sismicidad asociada . . . . . . 139
4.2.1. Aroma:fallaactiva . . .. .. ... .. ... .. ... 141
4.2.2. Sucuna:focomicrdsmico . . . .. ... .. ... oL 182

4.2.3. Beén - Copaquilla - Tigamar: sistema de fallas Bgeno no activo

sismicamente. . . . . . ... 184

4.2.4. Incapuquio: sistema técico antiguo smicamente activo . . . . . . 185
4.2.5. Purgatorio: fallaismicamente activa con evidencias &tas. . . . . 188
4.2.6. Sama - Chuschusco-Calientes. . . . . ... ... ......... 192
4.2.7. Lluclla e Iquipi: fallasismicamente activas . . . . . . ... ... .. 203

4.3. Conclusiones. . . . . . . . .. 206

5. Geometiia y cinemética de las fallas activas del Arco Volanico del Oroclino de los

Andes Centrales 207
5.1. LaZonaVolanicaCentral. . . . . . . . .. . ... . . .. ... .. 207
5.1.1. Arcovol@nicoymagmatismo . . . . . .. .. ... ... ... ... 207
5.1.2. Sismicidad intracontinentalenlazvC . . . .. .. .. .. ... .. 208

5.2. Metodologadetrabajo. . . . .. .. ... .. ... ... ... .. ... .. 210



INDICE GENERAL

5.2.1. Estudiosismébico . . ... ... ... .. ... ... . . ... 210
5.2.2. Estudio neoteahico y geomorfadgico . . . . .. ... ... L. 210
5.2.3. Estudiodeinterferom@&r . . . . . . ... ... ... ... 212
5.3. Regbn de Isluga-Visviri, Nortede Chile . . . . . . ... ... ... ..... 215

5.3.1. Zona®smica1l: 19,1S
Area al Este del voln Isluga . . . . ... ... . ... 216

5.3.2. Zona®smica 2: 18,55
Cuenca Laucay entorno del vale Guallatire. . . . . . ... .. ... 219

5.3.3. Zona®smica 3: 18,05

Regbn de Visviriy entorno del volen Lexone . . . . . . . ... ... 224
5.3.4. ConclusionesyDisc@8i . . . . . . . .. ... 227
5.4. Regbn del Ticsani, Extremo SurdelRer. . . . . .. .. .. ... ...... 229

5.4.1. Zona®smica4: 17,55
Entorno de los volcanes Yucamane y Tutupaca . . . . . ... ... 230

5.4.2. Zonatmica5: 17S

EntornodelvolanTicsani. . . . .. ... ... ... ... ... ... 232
5.4.3. ConclusionesyDisc@Bi . . . . . . ... ... 239
5.5. Regbndel Colca, SurdelPer. . . . . ... ... .. ... .. ........ 240

5.5.1. Zona®mica 6: 18S
Entorno del volan Sabancayay deligan Colca . . . . . .. .. ... 241

5.5.2. Zona®smica 7: 15,755

Entorno de los volcanes Andahua-Valley y Coropuna. . . . . . . . 247

5.5.3. ConclusionesyDiscdsi . .. ... ... ... ... ... ..... 249

5.6. Tensorde esfuerzosenelarco. . . . . . . . . . . . . . .. 250
5.7. Conclusiones. . . . . . . . . . e, 252
Conclusiones Generales 255

6.1. La sismicidad debajo del ante-arco y del arco del Oroclino de los Andes Cezifales

6.2. Fallas activas en el ante-arco y en el arco del Oroclino de los Andes Centr2lgs



INDICE GENERAL

6.3. Implicancias






Indice de figuras

1.1.

1.2.

1.3.

1.4.

2.1.

2.2.

2.3.

2.4.

2.5.

2.6.

2.7.

2.8.

2.9.

La cadena Andina, los Andes CentralesS(5 35S) y su segmento central
(15°S - 28S) en el contexto geodamico convergente de subdu@eide la placa
oceanica Nazca bajo la placa continental Sudamericana . . . . . .. ... 20

Los Andes Centrales y la zona de estudio: ante-arco y arco del Codo de.Ariga

Zona de estudio: ante-arco y arco del Codode Arica.. . . . .. ... ... 22
Escala gebhicadel Cenozoico. . . . . . . . .. .. ... .. .. ... 23
Principales nombres de ciudades, volcanéssydel Codo de Arica. . . . . . 28

Mapa de la profundidad del Moho en los Andes Centrales estimada a partir de
la conversbn de las ondas P a Syanetal,2003 ... ............ 30

Magnitudes del acortamiento tecico a lo largo de los Andes Centrales. Com-
pilacion deOnckenet™al[200 . . . .. .. . .. . . .. .. ... ...... 32

Evolucon temporal de la deformdm de la placa superior en los Andes Cen-
trales Bobolev and Babeykd00g. . . . .. ... .. ... ... ....... 33

Correladin de resultados déssnica reflecd@n con otros datos geisfcos JAN-
CORR 2003. . . . . . . e 34

Compiladdn de las rotaciones téxticas dentro de los Andes Central&of
perchet™al,2009 . . . . . . . . . . . . . . . 36

Secdn geobgica equilibrada a 285 [Oncken et™al.200q . . . . .. ... .. 37

Reladdn entre edad y longitud para el magmatismo Mesozoico y Cenozoico en
los Andes CentraledHdaschke et™a).2003. . .. .. ... ... ... ..... 38

Modelo tedinico para explicar la erd@n por subducén Cuaternaria al frente
de Antofagastaon Huene and Raner@003. . . . . .. .. ... ... ... 40



INDICE DE FIGURAS

2.10. Unidades fisio@ficas y estructuras principales del ante-arco de |@ne#iti-
plano - PunaRiquelme et™aJ2007. . . . . . . . . . .. .. ... ... ..., 41

2.11. Marco tedinico conocido de la Precordillera del Codo de Arica. . . . . . . 43

2.12. Secdn Este-Oeste del sistema estructural inverso a vergencia Este y Oeste
gue bordea el coh alzado de Chapidia - BeeEn en la Precordillera y la
Cordillera Occidental del Norte de Chil€harrier et"al, 2003. . . . . . . .. 44

2.13. Aspectos variados de las terrazas marinas MIS 11 (Marine Isotopic Stage 400
ka) a lo largo del litoral (Mxico, Pe@i, Norte de Chile)Qrtlieb et™al, 2003 . 47

2.14. Deformadin cortical a partir de datos cinéticos neoteétnicos (del mioceno
al Presente)Nlercieretal,1993. . . . . ... ... ... ... .. ... ... 49

2.15. Ruptura de los grandes sismos de subdudoierplaca de magnitud Mw 8,0
en los siglos XIX, XXy XXI [Chlieh et™al,2004. . ... ... ........ 51

2.16. Sismicidad de subduéci de la reghn de Antofagasta, al Sur del Codo de Arica
[Delouiset™al,199Q. . . . . . . . . . . . 53

2.17. Campo de velocidad cortical para los Andes Centrales al Norte°&e @
respecto al aicleo estable de la placa Sudamericafendrick et™al, 2001. . . 56
3.1. Escarpe de falla resultado del terremoto de Spitak en Armenia, el 7 de Diciem-

bre 1988. . . . . . . 58

3.2. Los dos tipos de sismos en contexto de sub@aceventos de subduéai y
eventos intracontinentales. . . . . . . .. ... ... . Lo 59

3.3. Terremotos de magnitud Mw7.0 que ocurrieron en el Oroclino de los Andes
Centralesdesde 1976.. . . . . . . . . . . . e 61

3.4. Variaciones del acoplamiento rae@co de la interfaz durante el ciclesmico
[Chliehet™al,2004. . .. .. .. . . . . . . 63

3.5. Ubicacbn geogafica de las 13 estaciones de la red permanente RESISTE de
AriCa. . . . e 67

3.6. Ubicaobn geogafica de las 17 estaciones de la red temporal instalada en el Sur
del Peti entre Eneroy Marzode 2003.. . . . . . . . . . ... ... ..... 69

3.7. Ubicacbn geogafica de las 18 estaciones de la red temporal instalada en la
regibn Canara-Arequipa en el Sur del Reen 1981 pofGrange et™al[1984. . 70



INDICE DE FIGURAS 9

3.8. Ubicaobn geogafica de las 7 estaciones sis@gicas permanentes del Sur del
Peil perteneciendo a lared nacional peruana. . . . . . ... ... ..... 71

3.9. Diagrama de Wadati Generalizado para los eventos de Enero, Febrero, Marzo
del &lo 2003 para el Sur del Hey Diagrama de Wadati Generalizado para los
eventos de Febrero deh@ 2001 para el Nortede Chile . . . . . . ... ... 74

3.10. Convergencia de distintos modelos de velocidad inciales realizada por VELEST
a partir del conjunto de datos de Febrero 2001 del Norte de Chile.. . . . . 76

3.11. Velocidad de la primera capa a partir de las curvas camino-tiempo de los tiros
delaminaToquepala.. . . . . . . . . . . . . ... e 77

3.12. Secdn de la velocidadismica Vp y su resolubn realizada al medio de la red
temporal del extremo Sur del Reperpendicular al margen sur-peruano . . 77

3.13. Eventos telésmicos de magnitud mh 3,0 registrados por la red mundial y
relocalizados poEngdahl et™al[1998 que ocurrieron entre 1964 y 2004 en el
Oroclinodelos AndesCentrales.. . . . . . .. ... .. ... ... ..... 80

3.14. Secciones ortogonales a la fosa representando los eventissrteles de mag-
nitud mb> 3,0 que ocurrieron entre 1964 y 2004 en el Oroclino de los Andes
Centrales, registrados por la red mundial y relocalizadosBpgdahl et™al.

3.15. Eventos locales de magnitud ral4,0, registrados por las redes locales tem-
porales en 1981 y en 2003 y permanentes entre 1981-2004 y entre 1996-2003,
procesados en este trabajo y en trabajos anteriores.. . . . . .. ... ... 82

3.16. Secciones ortogonales a la fosa con los eventos locales registrados por la red
permanente RESISTE de Arica entre 1996 y 2003, por la red temporal de la
regibn Tacna-Moquegua del Sur del Bémnstalada en 2003, por la red temporal
de la regpbn Camaa-Arequipa del Sur del Peiinstalada en 1981 y por la red
nacionalde Pér. . . . . . . . . . ... 83

3.17. Manteos del plano de Wadati-Beiffiistimados a partir de los eventos tedes-
cos de magnitud mb 3,0 registrados por la red mundial y relocalizados por
Engdahl et™al[1998 que ocurrieron entre 1964 y 2004 en el Oroclino de los
Andes Centrales.. . . . . . . . .. 87

3.18. Manteos del plano de Wadati-Beffiiestimados a partir de los eventos locales
de magnitud mL< 4,0, registrados por las redes locales temporales o perma-
nentes, procesados en este trabajo y en trabajos anteriores.. . . . . . .. 88



10

INDICE DE FIGURAS

3.19. Variaocbn del imero de eventos a lo largo del plano de Wadati-Bwibser-
vada a partir de los eventos téknicos de magnitud mb 3,0 registrados por
la red mundial y relocalizados p&ngdahl et™al[199g. . .. ... ... ... 89

3.20. Variacdbn del mimero de eventos a lo largo del plano de Wadati-Bioser-
vada a partir de los eventos locales de magnitud<€l,O, registrados por las
redes locales temporales o permanentes, procesados en este trabajo y en traba-
jos anteriores que ocurrieron en 1980-1981, 2003 y entre 1996 y 2003 en el
Oroclinodelos AndesCentrales.. . . . . . .. .. .. ... .. ....... 90

3.21. Sismicidad intracontinental debajo del ante-arco y del arcawigic del Oro-
clino de los Andes Centrales observada a partir de los eventossigiess de
magnitud mb> 3,0 registrados por la red mundial y relocalizados pogdahl
et/al.[1998. . . . . . . 91

3.22. Sismicidad intracontinental debajo del ante-arco y del arcaniaic del Oro-
clino de los Andes Centrales observada a partir de los eventos locales de mag-
nitud mL < 4,0, registrados por las redes locales temporales o permanentes,
procesados en este trabajo y en trabajos anteriores.. . . . . .. ... ... 92

3.23. (a) Comparaon entre los mecanismos focales y el manteo de los planos de
maximo esfuerzo de Coulomb debido a los esfuerzos iistaisos y regionales.
(b) Distribucbn espacial de la micro-sismicidad con respecto a la profundidad y
la variacbn de los esfuerzos de Coulomb sobre planos orientaplimamente
calculados despas de 350 @os de acumulaon de deformadin interg§smica.
[Cattinand Avouac200q . . . . . . . . . e 95

3.24. Histogramas representando (1)@hero de eventos intracontinentales dehtat
go deEngdahl et"al[199§ en funcbn de la profundidad y (2) el error en pro-
fundidad en km de estoseventos. . . . . . . .. ... L 96

3.25. Isotermas calculadas pgafiez and Cembrarf@004 sobrepuestas a la sismi-
cidad intracontinental del Oroclino observada a partir de los eventosstaless. 97

3.26. Isotermas calculadas poaiiez and Cembrarj@004 sobrepuestas a la sismi-
cidad intracontinental del Oroclino observada a partir de los eventos locales98

3.27. Mecanismos focales de los eventos intracontinentales de®vwv. . . . . . . 101

3.28. Mecanismos focales determinados a partir de los eventos registrados por la red
permanente del Norte de ChilPgvid et™al,2003. . . . . .. .. .. ... .. 104



INDICE DE FIGURAS 11

3.29. Ubicaddn en planta de las secciones presentadas a confimudende se pre-
sentan los mecanismos focales de los eventos registrados por la red temporal
del Sur del Par2003 Pérez2004. . . . . . . . . . . . .. .. ... ... 105

3.30. Secciones a y b presentando los mecanismos focales determinados a partir de
los eventos registrados por la red temporal del Sur deéi @003 Pérez 2004.106

3.31. Secciones c y d presentando los mecanismos focales determinados a partir de
los eventos registrados por la red temporal del Sur deéi 82003 Pérez 2004.107

3.32. Mecanismos focales determinados a partir de los eventos registrados por la red
PISCO Belmonte-PoQI2003. . . . . . . . . . . . . . .. .. ... ... 108

3.33. Mapa de isosistas realizado deéspdel sismo de Calacoa o Carumas, en la
Cordillera Occidental del Sur del Recerca del volan Ticsani, 01 de Octubre
de 2005 . . . . ... e 110

3.34. Secuencia temporal de los sismosahnisbs de subducon e intracontinentales114

3.35. Secuencia temporal de los eventos tstecos de subduamn de Mw> 7,0 e
intracontinentalesde Mw 5,0. . . . . . . ... ... ... . . 116

3.36. Sismos de subduéci e intracontinentales que ocurrieron despdel terremoto
de Arequipa entre el 23 de Junio de 2001 y el 30 de Enero de 2002.. . . . 117

3.37. Sismos de subduéci e intracontinentales que ocurrieron despdel terremoto
de Tarapa& entre el 13 de Junio de 2005y el 1 de Diciembre de 2005. . . 119

3.38. Distribucbn temporal por periodos de la microsismicidad de subduaceiin-
tracontinental, entre 0 y 30 km de profundidad, del Norte de Chile registrada
por la red permanente RESISTE de Arica entre 1996y 2003. . . . . . . . 121

3.39. (a) Distribudn en planta de los enjambres de sismicidad superficial (0 - 30 km
profundidad) ocurridos al pie del arco del Norte de Chile entre 1996 y 2003. Se
muestran las zonas de Aroma (198 Moquella (19,255), Sucuna (19;®),
Arintica (19°S, 69W), Chucal (18,8S), Guallatire (18,55), Taapaca (I%).

(b) Histogramas representando éinmero de micro-sismos intracontinentales
enfuncondeltiempo. . . . . . . . .. 122

3.40. Cambio del esfuerzo de Coulomb dexpdel terremoto del 23 de Junio de 2001
en el Oroclino de los Andes Centrales, calculado para un coeficiente dérricci
deu = 0 (izquierda)u = 0,2 (centro)u = 0,7 (derecha) Nlartinod et™al, 2003 126



INDICE DE FIGURAS

3.41. Dibujo ilustrando la placa entrando en subdue¢a), la placa continental y la
falla de cizalle de ante-arco (b), la placa superior (c) y la placa en suldducci
(d) y las direcciones del movimiento de la placa (P), de la normal a la fosa (T)
y del deslizamiento durante los terremotos (E).. . . . . . .. ... .. ... 128

4.1. Sismicidad cortical entre 0y 25 km de profundidad debajo de la Cordillera de la
Costa del Codo de Aricay las cuatro estructuratacas estudiadas, Pisagua,
Atajaia, Aricay Chololo.. . . . . .. .. ... .. ... 133

4.2. Falla Arica N17%E / 80°E que cambia de rumbo N14¥/ 80°W y presenta una
estiade 90en la parteinferior. . . . . . . ... ... ... . ... ... 134

4.3. Sismicidad intracontinental, entre 0 y 60 km de profundidad, debajo de la falla

Chololo (N4AGE,90) . . . . . . . . . e e 135
4.4. MorfologadelafallaChololo. . . . .. ... ... ... ... ........ 137
4.5. Evidencias gebgiicas de lafallaChololo. . . . . . .. ... ... ...... 138

4.6. Sismicidad intracontinental entre 0 y 60 km de profundidad debajo del ante-arco
del Oroclino de los Andes Centrales y en particular debajo de la Precordillera'y
los seis sitios estudiados: Aroma, Sucuna, Copaquilla, Incapuquio, Purgatorio
yCalientes.. . . . . . . e 140

4.7. Enjambresismicos entre 0 y 30 km de profundidad en la Pampa de Sucuna 'y
su distribucbn en profundidad sém el perfil P1 orientado NNW-SSE.. . . . 182

4.8. Orientaciones preferenciales de las discontinuidades mayores del relieve cerca
de los enjambressmicos de la Pampade Sucuna.. . . . . ... ... ... 183

4.9. Micro-sismicidad intracontinental entre 0 y 30 km de profundidad debajo del
Sistema de Fallas Inversas de Vergencia Oeste (WVTS) deb@@Hapiquia
-Belen. . .. e 184

4.10. Sismicidad intracontinental entre 0 y 25 km de profundidad bajo el sistema
Incapuquio, y mapeo de lafalla Incapuquio.. . . . . .. .. .. ... .... 187

4.11. Evidencias morfégicas de movimientos recientes normales y dextrales en la
fallaPurgatorio. . . . . . . . . . .. 189

4.12. Cataclasitas y esrde un plano de la falla Purgatorio y rechazos de la falla en
losvallesdelsitioB. . . .. ... .. ... .. ... .. .. . 190

4.13. Sismicidad intracontinental entre 0 y 60 km de profundidad bajo la falla Purga-
torioy mapeoted@nico. . . . .. .. .. ... 191



INDICE DE FIGURAS 13

4.14. Sismicidad intracontinental entre 0 y 60 km de profundidad debajo de la falla
tecbnica Llucllay mapateéhico . . . . ... ... ... ... .. ...... 204

5.1. Sismicidad intra-continental de magnitud Mw5,0 en el arco volanico del
Codode Arica. . . . . . . . . e 209

5.2. Influencia de los pametros profundidad, deslizamienéea de la falla sobre
el interferograma calculado.. . . . . . . ... ... ... .. ... 214

5.3. Regbnlsluga-Visviri.. . . . . . . . . . . . e 215

5.4. Orientaciones preferenciales de las discontinuidades en la maafalelre-
lieve de la zonaismica 1 cercana al vdo Isluga, observadas a partir de un
estudio fotosatelital. . . . . . . . . .. ... 217

5.5. Esquemas teicos del sistema estructural de Riedel aplicado a labredge
Isluga-Aroma. . . . . . . . ... 218

5.6. Esquemas éeicos del sistema estructural de Riedel aplicado a labrede
Isluga-Aroma. . . . . . . . . e e 218

5.7. Enjambre micrasmico en la cuenca Lauca cerca del @ol@activo Guallatire y
su distribucbn en profundidad. . . . . . ... ... ... ... .. ... 220

5.8. Orientaciones preferenciales de las discontinuidades en la méafdilgelie-
ve de la zonaismica 2 cercana al vado Guallatire, observadas a partir de un
estudio fotosatelital. . . . . . . . . ..o 221

5.9. Afloramiento de fallas con rechazos normales detrinos en la cuenca Lauca
SANCULA. . . . e e e 222

5.10. Esquema &eico del sistema estructural de Riedel aplicado a la cuenca Lau2a3

5.11. Distribucdn espacial de la microsismicidad de Visviri y en profundidadiseg
dos secciones verticales P1y P2 orientadas RA.34. . . . . ... ... ... 225

5.12. Orientaciones preferenciales de las discontinuidades en la maafdilgelie-
ve de la zonaismica 3 cercana al vadn Lexone, observadas a partir de un
estudio fotosatelital. . . . . . . . . .. ... L 227

5.13. Zona de cizalle dextral intra-arco paralela al margen en larrdégjuga-Visviri 229
514. Regdn Ticsani. . . . . . . . . o o e 230

5.15. Enjambres micr@@micos intensos debajo de los volcanes activos Tutupaca y
Yucamane enJulio 2001 . . . . . . . .. 231



INDICE DE FIGURAS

5.16. Localizaciones de los tres eventos corticales ocurridos en los alrededores del
volcan Ticsani en Agostoy Octubre de 2005.. . . . . .. . ... ... ... 233

5.17. Replicas registradas por la red de tres estaciones de la UNSA entre el 6 y el 14
de Octubre y &plicas registradas por la red de cuatro estaciones del IGP entre
el 12 y el 22 de Octubre de 200bgvera et™al.200g9. . .. ... ... .. .. 234

5.18. Orientaciones preferenciales de las discontinuidades en la maafolelgre-
lieve de la zonaismica 5 cercana al va@n Ticsani, observadas a partir de un
estudio fotosatelital. . . . . . . . . .. ... L L 235

5.19. Identificaddn de la falla activa a 5 km del va@a Ticsani Tavera et”al, 2009. 236

5.20. Interferograma calculado entre el 04 de Diciembre de 2004 y el 13 de Mayo de
2006 en la redin del volén del Ticsani poGonzalez et"al[20064. . . . . . . 237

5.21. Interferogramas modelados a partir de cada uno de los planos nodales de los

mecanismos focales de los tres eventos corticales de 2005. . . . . . . .. 238
5.22. Zona de cizalle sinestral intra-arco en la@agiicsani . . . . . .. .. .. .. 240
5.23. RegdnColca.. . . . . . . . . e 241
5.24. Enjambreismico en la zona Sabancaya-Colca . . . . .. ... ... ... 243

5.25. Fallas Pleistocenas en la @yidel Colca, falla Trigal y Solarpamp&#&brier
etal, 1989 . . . . . .. 244

5.26. Interferograma (a) calculado entre el 13 de Mayo de 2002 y 2004 enda regi
Sabancaya - Colca p@onzalez et al[2006H e Interferogramas modelados
a partir del plano de falla N28B, 44N, -88(b) y a partir del plano de falla
N71°E, 46'S, -92(c) en laregbn Sabancaya-Colca. . . . . ... ... ... 246

5.27. Interpretaéin tecbnica a partir de la macrosismicidad de la zona y de las ob-
servaciones morfogicas. . . . . . . . ... o 247

5.28. Zona de cizalle sinestral intra-arco en ladadtolca. . . . . . . ... .. .. 249

5.29. Tensor de esfuerzos obtenido a partir del conjunto de los mecanismos focales
del arco vol@nicodel Codode Arica . . . . . .. .. ... ... ....... 251

5.30. Marco cineratico general simplificado para el arco \éhico activo del Oro-
clinodelos Andes Centrales . . . . . . . . . . . . . ... ... 252
6.1. Mecanismos focales de los eventos intracontinentales de®Mv. . . . . . . 256

6.2. Geomein y Cinenatica de las fallas activas evidenciadas en este estudio. 258



INDICE DE FIGURAS 15

6.3. Sismicidad y Cineatica de las fallas activas del ante-arco y arco del Oroclino
delosAndesCentrales.. . . . . . . . . . . . .. . .. ... 260






Indice de cuadros

3.1.

3.2.

3.3.

3.4.

3.5.

4.1.

5.1.

5.2.

5.3.

5.4.

5.5.

5.6.

5.7.

Coordenadas geddicas de las 13 estaciones sisagitas de la red permanen-
te RESISTEdeArica. . . . . . . . . . . . e 66

Coordenadas geddicas de las 17 estaciones sisagitas de la red temporal
instalada en el Sur del Reentre Eneroy Marzode 2003.. . . . . ... ... 68

Sismos higtricos intracontinentales superficiales del siglo XV, XVII, XVIIl y

Sismos higtricos de subducen interplaca de magnitud Mw 7,5 en el Oro-
clino de los Andes Centrales desde el siglo XVlal XX. . . .. ... .. .. 113

Datos telésmicos que muestran la ocurrencia de grandes eventos de subduc-
cion (Mw > 7,0) interplaca y de profundidad intermedia y la ocurrencia de
eventos intracontinentales. . . . . . . . .. .. L oo 115

Caractésticas de los grandes terremotos de ladegie Aroma.. . . . . . . . 141

Descripdin de las tres regionegssicas constituidas por las siete zoniass-

cas del Codo de Arica observadas entre 1964y 2Q05.. . . . . .. ... .. 211
Caractésticas del gran terremoto de la regide Isluga, zondasmica 1.. . . . 216
Caractasticas del gran terremoto de la regide Visviri, zonasmica 3. . . . 224

Determinadin del sistema teéhico activo de Visviri a partir de los datos te-
lesismicos, microsmicos y estructuralesdelazona . . . .. ... ... .. 228

Caractésticas de los grandes terremotos de ladegie Ticsani, zonasmica 5.232

Determinadin del sistema tethico activo de Ticsani a partir de los datos te-
lesismicos, microsmicos, estructurales y del estudio interfeédrico de la zon239

Caractésticas de los grandes terremotos de lagegie Sabancaya - Colca,
zonagsmicab. . . . . ... e 242



18 INDICE DE CUADROS

5.8. Lista de imgenes adquiridas en swath 2 utilizadas para este estudio.. . . 245

5.9. Determinadin de la actividad de la falla Solarpampa del sistematecd de
Sabancaya o del Colca a partir de los datos i&heisos, estructurales y del
estudio interferoratricodelazona . . . . . .. ... ... ... ... ... 246

5.10. Caractésticas de los grandes terremotos de lagegie Coropuna, zonassni-



Capitulo 1

Introducci on

La cadena Andina, con sus 7.000 km de largo, bordea por el Oeste todo el continente sudameri-
cano, alcanzando alturas cercanas a los 7.000 m (las cumasesitas corresponden frecuente-
mente a estratovolcanes recientes de la Cordillera Occidental) y presentando la zona Altiplano
- Puna, segunda mesetasalta del mundo (3.700 m s.n.m en promedio) desplel Tibet.

La génesis del drgeno Andino se debe a la convergencia de la placanica Nazca con la

placa continental Sudamericana, convergencia que consiste en la sdbdieta primera bajo

la segunda (figurd.l). Los Andes constituyen, por lo tanto, un excelente ejemplo dgerro
no-colisional formado a lo largo de un margen activo por subducde una placa oémica

debajo de una placa continentillgmilton 1969 James197Q.

Los Andes Centrales {5 - 35S) y mas particularmente su segmento centraf§l528S)
constituyen el segmento Andincamalto y nas ancho de la Cordillera, donde se encuentran los
volcanes activos &s altos del planeta y la zona Altiplano - Puna. En este segmentogeirar
Andino se curva fuertemente pasando de una oriedadiS al Sur de 18 a NW al Norte de
este Imite, tal curvatura se llama Oroclino BolivianG4rey, 1958 Roperch and Carlierl992
Gephart 1994 Randall et al, 1996 Allmendinger et al. 1997, Roperch et al.2000. Este
segmento se caracteriza ta@ipor su intensa deformaai cortical en el antefis boliviano
(zona subandina)joeder 1988 Baby et al, 1997 Kley and Monaldj 1998 McQuarrie and
DeCelles 2007 (figura 1.1) mientras que en la zona del arco y del ante-arco, el acortamiento
Nebgeno es rimimo [Lamb and Hokel997, Garcia 2001, Riquelme et a).2007.

La existencia de una corteza muy engrosadanles 1971 Schmitz1994 Wigger et al, 1994
Beck et al. 1994 con los valores ras altos conocidos en el mundo (entre 40 y 80 km, aproxi-
madamente 70 km debajo del Altiplano) y la existencia de un mantodiiosfadelgazado en
algunas partes de los Andes Centrales como debajo de laBanks1988 Allmendinger and
Gubbels 1996 Whitman et al.1996 Allmendinger et a].1997, Gerbault et al, 2005 Sobolev
and Babeykp2005 Garzione et al.2006, suponiendo un modelo is@dico, pueden explicar
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Topography Version 8.2, SIO, November 17, 2000

Figura 1.1:La cadena Andina, los Andes Centrale§5 35S) y su segmento central (1%5-28S),
en el contexto geodinamico de la subduccion de la placa Nazca oceanica bajo la placa continental
Sudamericana. Topografia y batimetria con resolucion a 2&anfiwell and Smiti997.

que se genere un relieve tan importante.

Muchos trabajos sobre el engrosamiento cortical, la simedel plateau y la teghica de
cuenca de antefmhan enfatizado la importancia del acortamientdigicb horizontal [sacks

1988 Wigger et al, 1994 Allmendinger et al.1997, Baby et al, 1997, Lamb and Hoke1997,
McQuarrie and DeCelle2001 McQuarrie, 2003 en la orognesis Andina durante el Bgeno

(23 - 0 Ma) que ocurre en las fajas plegadas y corridas (pliegues y cabalgamientos en duplexes)
de la parte oriental del 6geno Andino (Cordillera Oriental y Sierras SubAndinas en la figura

1.2).

Los desacuerdos de la comunidad diécd sobre la magnitud y la cronol@gdel acortamiento
tecbnico horizontal con estimaciones entre 50 y 500 km durantéltmsos 10 a 70 MaJor-
dan et al, 1983h Isacks 1988 Sempere et 11990 Gubbels et a].1993 Kley and Monaldi
1998 McQuarrie, 2003 muestran que no existe consenso sobre la historia de la def@maci
de los Andes Centrales y sobre su distribaogn el tiempo y en el espaciél[mendinger and
Gubbels1994.

Como consecuencia, se han propuesto distintos mecanismos para explicar el engrosamiento
cortical: magmatismo, acortamiento t@&aico previo, acarreo del material de subdéocjun-
derplating), flujo dictil, etétera que difieren fuertemente 8adaépoca gedlgica y la unidad
morfoestructural considerada: Oeste del Altiplano (ante-arco, Cordillera Occidental), Altiplano
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y Este del Altiplano (Cordillera Oriental, zona subandina) (figu@.

Si bien quedan dudas con respecto a los mecanismos y la crandi®¢p construcon de los
Andes CentralesHorton, 2005, la parte occidental parece diferir fuertemente del resto, y su
contribucbn en el alzamiento Andino es un tema de investigacelativamente reciente (15

¥,
b~
b

Vi Eiro

(W

Figura 1.2:Los Andes Centrales y la zona de estudio : ante-arco y arco del Codo de Arica (ver re-
cuadro). Los triangulos rojos representan los volcanes del arco volcanico Holoceno. Las unidades mor-
foestructurales (Ante-arco, Arco, Altiplano-Puna, Cordillera Oriental y el Subandino (Santa Barbara)
son representadas por colores distintos. La lineaGaghart] 1994 estéa representada. Las flechas co-
rresponden al vector de velocidad absoluta de cada placa. En la placa oceénica Nazca se destacan los
ridges (o dorsales asismicas) y la zona de falla de Nazca. Topografia y batimetria con resolucién a 2mn
[Sandwell and Smitl1997.
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anos).

La presente tesis enfoca su estudio en la parte occidental del Altiplano, engr@® de latitud
Sur donde ocurre un fuerte cambio de azimut de los rasgos rogi¢ok y oro@nicos (figura

1.3.

-73 72" -71° -70° -89°

Figura 1.3:Zona de estudio: ante-arco y arco del Codo de Arica. La zona de estudio comprende el
margen activo continental de Per( y Chile. Topografia por datos SRTM (resoluciébn 90m) y batimetria
ETOPO?2 interpolada con resolucion a 30c.

La zona de estudio comprende el llamado Codo de Arica que abarca el ante-arco continental
(on-shore), el arco voémico del Sur del Pér(16,5S; 18,5S) y del Norte de Chile (18;5;
20,0S).

En el borde occidental del Altiplano los estudios estructurales, eséfatios y paleomagaticos
indican que durante el Paleogeno (65 - 23 Ma), la evblugeobgica es caracterizada por un
acortamiento total poco importante y con rotacionesotacas significativas pero didfiles de
evaluar Arriagada et al, 200Q Roperch et a.200Q 2004.
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En cambio, durante el Mioceno (23 - 5,6 Ma), no se registran rotacionésmieas y el leve
acortamiento tednico se debe principalmente a dos sistemas estructurales compresivos de di-
reccbn NW-SE, uno con vergencia Oeste y el otro con vergencia Este, situados a lo largo de
la transicon entre el ante-arco y el arco (desdéS ®asta 245 [Muioz and Charrier 1996
Riquelme1998 Garcia 2001, Charrier et al, 2002 Pinto et al, 2004 Victor et al, 2004 Cha-

rrier et al., 2005 Farias et al, 2009) que constituyen el rasgo estructural principal del borde
Oeste del Altiplano del Norte de Chile.

Este trabajo de tesis estudia, por lo tant@l@s la naturaleza y la cinérica de la deforma-
cion actual y reciente del ante-arco y del arco &aico del Oroclino de los Andes Centrales.
Determina las variaciones de la deforniaca lo largo del Oroclino para entender los procesos
fundamentales que explican estos estilos distintos de defamaci

Se ha elegido trabajar a la escala insiapt actual (la del sismo) y a una escala @gioh de
tiempo corto, Plioceno a Actual (5 - 0 Ma) (figutad).

&re CENOZOIQUE
période Paleogere MNeogere
epoque Paléocéne | Eocere ‘ Oligocare Miocere He |F'Ié
1

&0 50 -40 -30 =20 -10 0

Figura 1.4:Escala geologica del Cenozoico.

¢, @mo analizar enérminos cierificos la tenatica enunciada ? En este trabajo, se estudia la
deformacbn (cinendtica) y el estado de esfuerzos @hinica) actuales del ante-arco y arco del
Codo de Arica mediante el alisis de las estructuras téaicas. Las fallas activas generan, en
la mayofia de los casos, terremotos en su paégify por lo tanto, se ha estudiado la sismicidad
intracontinental. Participan tan@n a la morfologa del paisaje ya que son zonas de intensa
deformacbn, independiente si son asociadas a ruptura o a cizatkd,cpor lo tanto se ha estu-
diado la disposicin y efectos topogfficos de estas estructuras a &sde indgenes satelitales

y directamente en terreno. Su expéesen superficie se ha analizado a &mwde marcadores
geomorfobgicos y su cinem@tica se ha inferido cuando los datos lo permitieron. La actividad de
las fallas genera un campo de deforndacilrededor del foco activo, que puede ser identificado
por interferomefia de radar; en algunos casos se han usado interferogramas.

Primero se caractelbzla deformadin actual del ante-arco y del arco del Codo de Arica (pro-
blematica cinenatica - sismoteéinica) a partir de datos sisndgjicos y estructurales.

Luego, se determina qie regimen de esfuerzos técticos corresponid esta deformaén (pro-
blematica diramica). Y a partir de estos resultados, se integpl@presencia y la actividad de

las fallas ené&rminos redbgicos, modelando el ante-arco de modo de entender los procesos
dinamicos que producen la deformaeiobservada.

Con el in de determinar el comportamiento fauico actual del ante-arco y del arco del Codo
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de Arica, se ha definido un objetivo principal:

= Entender mejor el significado de las variaciones en la naturaleza y en |aatiogice la
deformacbn actual y reciente del ante-arco y del arco del Oroclino de los Andes Centra-
les, lo que se harealizado a partir de la combibradie datos sismogicos y de un mapeo
estructural a escala regional y local.

Para alcanzar este objetivos, se utilizaron trésoahos:

= Localizar y caracterizar la deforméci actual del ante-arco y del arco mediante datos de
sismicidad intracontinental y datos estructurales

= Caracterizar los esfuerzos involucrados en el ante-arco y en el arco

= Integrar estos resultados realizando modelamientcénismo confrontando estos resul-
tados con estudios anteriores

Para estos &todos, se utilizaron las observaciones y herramientas siguientes:

= Datos sismdigicos telesmicos y locales de corto-periodo, para identificar las zonas
sismicamente activas y mediante su deforroadnstaninea, determinar @utipo de mo-
vimiento tecbnico las caracteriza.

= Datos de terreno y de percepoiremota (datos satelitales) para localizar las estructuras
tecbnicas recientes y analizar su cir@ioa con los marcadores geomodéfgicos apre-
ciables en la topogred actual para caracterizar la deforntacgeobgica a corto plazo
(Holoceno - Pleistoceno - Plioceno: 0 - 1,6 - 5 Ma). Se ideidtificnaturaleza, la geo-
metia y la cinendtica de las estructuras a partir de los marcadores geoigidos y a
partir de los espejos de fallas cuar@os se observaron en dsfios recientes y actuales.

= Modelamiento nur@rico para comprender mejor los procesos involucrados.

Por lo tanto, esta tesis se ha dividido en cinco partes que tratan de:

1. Antecedentes acerca de la deforndacile los Andes Centrales y Exposiaidel proble-
ma.

2. Sismicidad intracontinental del ante-arco y arco del Oroclino de los Andes Centrales.

3. Geometray Cinendtica de las fallas activas y recientes del ante-arco del Oroclino de los
Andes Centrales
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4. Geometia y Cinendtica de las fallas activas y recientes del arcoamico del Oroclino
de los Andes Centrales

5. Discusiones y Conclusiones Generales






Capitulo 2

Marco Geodinamico del Codo de Arica

2.1. Marco geogafico de la zona

La figura2.1 corresponde al mapa referencial de la zona de estudio: larrelgil Codo de
Arica, donde se presentan los principales lugares y rasgos hadficogr que se utilizan durante
el desarrollo de esta tesis, este mapa presenta los nombres de ciudades, voladsag r
unidades morfoestructurales han sido presentadas enitlloamterior.

2.2. Marco tecbnico y geofsico de los Andes Centrales

A continuacon se presentan lagtimos resultados gedgjicos y gedficos de los Andes Cen-
trales que existen hasta el momento, de manera de incluir los resultados de la tesis en un marco
geodiramico mas amplio: la orognesis de los Andes Centrales.

A pesar de su continuidad sobréasnde 7.000 km de largo en el borde Oeste de la placa Su-
damericana y de haberse originaglticamente por la convergencia de la placa Nazca con la
Sudamericana, existen importantes diferencias en estructura y éwoéul largo de la Cordi-
llera de los Andes.

Puesto que existen(rttiples variaciones en cuanto a topog@atecbnica, volcanismo y d€ysi-

tos minerales, se defimi{Ganssey 1973 Jordan et al, 19833 el concepto de segmentaai

Andina que dividen los Andes en 3 segmentos mayores : los Andes Septentrionales@htre 12

y 5°S, los Andes Centrales entreéhy 46 S y los Andes Australes entre4by 53 S; los Andes
Septentrionales y Australes tienen menos de 150 km de ancho y menos de 2.500 m de altura,
mientras que los Andes Centrales alcanzan un ancho promedio de 800 km y alturas cercanas a
los 7.000 m y esin caracterizados por la presencia de la segunda meéstalta del mundo
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Figura 2.1:Principales nombres de ciudades, volcanes y rios del Codo de Arica, utilizados a lo largo
de la tesis.

(3.700 m s.n.m en promedio): la zona Altiplano - Puna.

Thorpe et al[198] definieron otra segmentari Andina basada en la actividad vatica, que
los divide en 3 zonas: la zona valtica del Norte (NVZ) entre°Bl y 2°S, la zona volanica
central (CVZ) entre 155 y 28S y la zona volanica del Sur (SVZ) de 35 a 46S.

Tassara[2005, basandose en el espesoistico de la placa continental, propone otra sepa-
racion, de cuatro segmentos: Andes del Norte entf@&303°S, Andes Centrales entréy
33,5'S, Andes del Sur entre 335y 46,5S y Andes Australes entre 48%y 56'S.

En esta tesis, la zona de estudio pertenece al segmento central de los Andes Centfales (15
- 28S) que se sobrepone a la zona amiica central (CVZ) (figurd.l); el ttrmino Andes
Centrales se aplicara este segmento.

A continuacén, se presentan las caratséicas gedigicas mayores de este segmento Andino y
los factores causantes de estas carestieas.
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2.2.1. El alzamiento de los Andes Centrales

La observadn mas impresionante de los Andes Centrales es su relieve tan alto y tan ancho. ¢,
Cuando y ®mo se alzaron estas rocas Andinas ? son las preguntas que se trataron de resolver.

El segmento central de los Andes Centrales esad aito y nas ancho de la Cordillera por
la presencia de la zona Altiplano - Puna. Al contrario del Tibet que resulta de lsdbnatisi
dos masas continentales desde hace 50Tdpgdonnier and Molngrl974, la zona Altiplano

- Puna fue formada por la convergencia entre la placarmica Nazca y la placa continental
Sudamericana en un tiempoasicorto : 25 Ma, con una aceler@cia partir de los 10 Ma
[Allmendinger and Gubbel4996 Gregory-Wodzicki200d.

Con respecto a la cronol@ydel alzamiento Andino, se evideaain rifting Crecico Infe-

rior en los Andes Centrales y una altura al nivel del mar para la zona de estudio desde el fin
del Crefcico hasta principios del Paleocer@eMmpere et 311994, lo que muestra que el al-
zamiento Andino es Cenozoico (65 - 0 Ma). Pero no existe consenso acerca del inicio de la
surrecodbn de los Andes Centrales, algunos proponen el Paleoceno (65 Ma), otros el Eoceno
(56 Ma) y algunos incluso el Oligoceno (30 Ma) y en cuanto a la fase principal del alzamiento,
muchos autores proponen que es principalmenteglieo (23 - 0 Ma) y hasta Mioceno medio

a superior (post 10 Ma), que la topodeafie la alta Cordillera halar sido formada entre 26 y 6

May la del Altiplano entre 10y 7 Ma.

2.2.2. Elengrosamiento cortical

La presencia de un relieve tal como los Andes Centrales se explica por el gran espesor cortical
gue es el rasgo as caractéstico del Altiplano-Puna. El gran espesor cortical de los Andes
comend a ser evidenciada pdameq1971], luego muchos otros estudiosasirecientes como

por ejemplowigger et al[1994, Beck et al[1994, Zandt et al[1994, Dorbath and Masson

[200Q y Yuan et al[2007 definieron con preciéin el espesor cortical debajo del Altiplano, de

la Cordillera Oriental y del Subandino, el cual&aentre 40 y 80 km de espesor o sea 2,5 veces
mas que una corteza normal.

El espesor cortical debajo del Altiplano alcanza 75 km y disminuye a 50 km al Sur y al Norte
del Altiplano. Estudios ras precisoSwenson et a]200(0, Beck and Zandi2003 y Yuan et al.
[2003 pudieron entregar la profundidad promedio del Moho debajo de la Cordillera Occidental
: 80 km, debajo del Altiplano : 75 km y debajo del antéspad5 km (figura2.2).
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Figura 2.2Mapa de la profundidad del Moho en los Andes Centrales estimada a partir de la conversion
de las ondas P a S en el Moho y sus multiphasdn et al. 2003.

2.2.2.1. Mecanismos que contribuyen al engrosamiento cortical

Se han propuesto distintos mecanismos para explicar el engrosamiento cortical: magmatismo,
acortamiento teéhnico, acarreo del material de subduargiflujo dictil, etcetera, que difieren
fuertemente sdém laépoca gedgica y la unidad morfoestructural considerada: Oeste del Al-
tiplano (ante-arco, Cordillera Occidental), Altiplano y Este del Altiplano (Cordillera Oriental,
zona subandina) (figurka2).

No obstante, la comunidad ciéfita admite que el acortamiento téoico cortical al Este del
Altiplano, datado como Nageno, constituye el mecanismo principal del engrosamiento cor-
tical debajo de los Andes: Altiplano, Cordillera Oriental y Sierras Subandilmdndinger

et al, 1983 Roeder 1988 Isacks 1988 Shefels 1990 Sempere et gl199Q Baby et al, 1992
Gubbels et a].1993 Kley and Monaldi 1998 Lamb and Hokeg1997.
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2.2.2.2. Ladeformacbn compresiva al Este del Altiplano

Este segmento Andino se caracteriza por su intensa defd@maegitical en el antefia boli-
viano (zona subandinalRpeder 1988 Baby et al, 1997, Kley and Monaldi 1998 McQuarrie

and DeCelles200] y en la Cordillera Oriental. De todos los Andes, el tras-arco ha sufrido
el mayor acortamiento temico [Kley and Monaldi 1998 Kley et al, 1999 (figura2.3), que
alcanza en total entre 210 y 370 k@ybbels et al.1993 Schmitz et a).1997, con cerca de
200 km en el Subandin®pby et al, 1997, McQuarrie, 2003 asociado a una te@hica de piel
delgada, es decir, la deforméanide la cobertura superficighlmendinger et al.1983, entre
30y 70 km en la Cordillera OrientaBhgfels, 1990 McQuarrie and DeCelle200] y 50 km

0 menos en el AltiplancHaby et al, 199Q.

El tras-arco presenta un acortamiento mucho menas, ahSur, en la zona de la Puna y de las
Sierras Pampeanas, como en la zona és ah Norte, alcanzando 100 km aproximadamente en
total [Coutand et al.2001, Assumpcapl992 James and Snok&994. En estos segmentos,

la tecbnica de tras-arco, contrariamente a la zona Subandina del segmento centralizee enra
en el basamento (téotica de piel gruesa)Allmendinger et al. 1983 Jordan et al, 1983h
Allmendinger and Gubbel499§.

El gran acortamiento te@hico resultante de la compleja e intensa defordraeisociada a los
sistemas de fallas reconocidos en la vertiente oriental de la Cordillera, comparado con el re-
ducido acortamiento determinado al Oeste del Altiplano, en la Cordillera Occidental y en la
Precordillera zarcia 2001, Garcia and Hérail 2005, ha motivado la realizabn de abundan-

tes estudios estructuraleBdby et al, 1990 Sempere et g1199Q Baby et al, 1992 Herail

et al, 1996 Baby et al, 1997, McQuarrie and DeCelle2001 McQuarrie, 2002 McQuarrie

et al, 2003 y sismobgicos [Chinn and Isacksl983 Suarez et a].1983 Dorbath et al, 1990a

1991].

Por lo tanto, las secciones gégicas equilibradas realizadas a &awel obgeno, ascomo

los modelos de interpretani [Isacks 1988 Lamb and Hoke1997, consideran solamente el
acortamiento teéhico de la zona oriental del Altiplano. El acortamiento&edato total de los

Andes Centrales &spor lo tanto atribuido al acortamiento t&aico horizontal [sacks 1988

Wigger et al, 1994 Allimendinger et al.1997 Lamb and Hoke1997 generado durante el
Nedgeno (23 - 0 Ma) por las fajas plegadas y corridas (pliegues y cabalgamientos en duplexes)
de la parte oriental del 6geno Andino McQuarrie and DeCelles2001, McQuarrie, 2002
Oncken et al.2004 (Cordillera Oriental y Sierras Subandinas).

2.2.2.3. Factores diamicos que controlan la formacon del relieve

Yahez and Cembran@004 proponen que el acoplamiento interplaca modulado por la edad
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Figura 2.3:Magnitudes del acortamiento tectonico a lo largo de los Andes Centrales - Compilacion de
Oncken et al[2006. Las lineas verticales indican transectas donde el acortamiento total ha sido rea-
lizado o compilado. Los nUmeros son las referencias bibliograficas utilizada®pcken et al[200§.

Las curvas son las estimaciones promedio para las magnitudes y variaciones del acortamiento en el
antepais, la Cordillera Oriental y en el ordbgeno entero.

de la placa en subdu@si y por la deriva absoluta hacia el Oeste de placa Sudamericana es el
factor principal que controla la topografy el acortamiento Andino.

Sobolev and BabeyK@009 muestran que el factor damico mayor controlando la orégesis
Andina es la acelera@n poniente de la deriva de la placa Sudamericana junto con una®fricci
interplaca alta (0,05 2,8’) y una corteza pre-engrosada (fig@d), pero hay otros procesos
gue juegan tambBn un rol importante en el debilitamiento naadico interno de la placa Suda-
mericana durante el acortamiento tetto, como la delamina@n litosferica gatillada por la
transformaddn gabbro-eclogita en la corteza inferior continental engrosada.

La combinadbn adecuada temporal y espacial de losapetros rAs importantes es la que
genera adgenos espectaculares como los Andes Centrales, pero si esio®efras no ean
combinados, el @geno no alcanza tal desarrollo, es el caso de la zona del Sur de los Andes
[Sobolev and Babeyk@003. En la figura2.4, 60 % de la deriva del margen Sudamericano
esth acomodado por el rollback de la fosa y 40 % por el acortamientoniectdel margen. Se

nota el engrosamiento intensivo en la corteza superior (amarillo y naranjéjdia@ de corteza
mafica (verde) y el adelgazamiento del manto liéogfo (verde claro) durante el acortamiento
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Figura 2.4 Evolucion temporal de la deformacion de la placa superior en los Andes Cent&déslev
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tecbnico.

2.2.3. Lacomposian de la corteza de los Andes Centrales

La composiddn de esta corteza tan engrosada ha sido determinada é&bsita fintermedia
[Beck and Zand®2003y espetficamente,Tassara 2009 caracteriza la corteza debajo del Al-
tiplano como espesagdil, rica en cuarzo, con una baja tasa de deforamacersus flujo de
calor.

Asimismo, la presencia de un flujo de calor muy alto en la superficie del AltipBporger
and Forster 1999 y un factor de atenuagh muy grande en profundida8g¢hurr et al, 2003
indican tambgn una cortezélsica.

Ademas del engrosamiento corticeleck and Zandf2003, Yuan et al.[2003 descubrieron
gue existe una discontinuidad en la corteza (fiQuf), que corresponde a una capa de baja



34 CAPITULO 2. MARCO GEODIN AMICO DEL CODO DE ARICA

velocidad ssmica de las ondas P y S (ALVZ: Altiplano Low Velocity Zone) entre 15y 20 km

de profundidad, que dta meé&nicamente como una zona de desacoplamiento entre una corteza
superior fagil y una corteza inferioritttil. Esta zona se caracterimpor altas temperaturas

y se explicara por la acumulaéin de cuerpos magamticos Babeyko et a).2003 capaces de
generar la gran cantidad de volcanismo eruptivo o ignimbritas que se encuentran en la zona
[Baker, 1981 Lahsen 1982 de Silva 1989 Chmielowsky et al1999. La ALVZ es una factor
importante que explica la topografdel Altiplano, como lo han modeladdedvedev et al.
[2004.
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2.2. MARCO TECTONICO Y GEOF ISICO DE LOS ANDES CENTRALES 35

2.2.4. El Oroclino Boliviano y las rotaciones tedinicas

En el segmento central de los Andes Centrales, @jemo Andino se curva fuertemente pa-
sando de una orientaxi N-S al Sur de 1® a NW-SE al Norte de estenlite, tal curvatura
se llama Oroclino BolivianoQarey, 1958 Beck 1988 Roperch and Carlier1992 Gephart
1994 Randall et al, 1996 Allmendinger et al.1997, Roperch et al.200qJ y corresponde a la
defleccon de los rasgos estructurales y madfgitos de los Andes.

En la faja plegada del Subandino, los datos paleogi@gps en rocas Paleozoicas y Oligo-
Miocenas muestran que las rotaciones@eittas son anti-horarias (3015°) en el Mioceno
Superior - PliocenoRoperch et al.2004.

En el Altiplano y Cordillera Oriental, los datos paleomatjcos en rocas Ngjenas (30 - 10 Ma)
muestran que las rotaciones tautas son anti-horarias°630°) al Sur del plano de Gephart
y horarias al Norte déste (5- 15°) [Butler et al, 1995 Coutand et al.1999 Roperch et al.
2000.

En el antearco del Sur del Berdos datos paleomagticos en rocas voamicas, intrusivas y
sedimentarias Mesozoicas y Paleocenas (Eocenas - Oligocenas) muestran que las rotaciones
tecbnicas son anti-horarias en el Oligoceno Superior (30 - 25 Ma) y son mayofesS(®pa
cualquier otralRoperch et al.200Q 20049.

En el antearco del Norte de Chile, los datos paleoratigos en rocas Craticas Superior y
Paleogenas entre Antofagasta y Copiapuestran que las rotaciones tedtas son horarias
(10°- 65°) en el Eoceno - Oligoceno, desde la Cordillera de la Costa hasta la Precordillera
[Arriagada et al, 200Q 2003. En el ante-arco del Codo de Arica, los datos paleoratigos en

rocas Négenas muestran que no se obéerwvmguna rotadin tecobnica en el Négeno Roperch

et al, 2004 (figura2.6).

Si bien en el Sur del Perlas rotaciones se atribuyen a una rdatacglobal del margen con

una rotaadn principal entre 30 y 25 Ma, en el Norte de Chile se registra un ajuste complejo de
rotaciones sobre peqes bloques en el Eoceno - Oligoceno. No se enbéaritrguna rotadin

en el Mioceno en el ante-arco del Codo de Arica, de lo que se deduce que la curvatura oroclina
es pre-Miocena.

Carey[1959 e Isacks[1989 propusieron unos modelos téaicos que fueron en parte confir-
mados y mejorados a partir de numerosos estudios pale@tizus
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Figura 2.6:Compilacion de las rotaciones tectonicas dentro de los Andes Centftgsefch et al.

2004. El color de las flechas corresponde a la edad de las rocas en las cuales se observaron las rotacio-
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angulo o magnitud de la rotacion tectonica.

2.3. Marco geobgico y estructural del borde Oeste del Alti-
plano

Si bien quedan dudas con respecto a los mecanismos y la crand®¢a construcon de los
Andes Centrales, la parte occidental parece diferir fuertemente del resto y su cobitrigel
alzamiento Andino es un tema de investigacielativamente reciente, de lokimos 15 dos.

La zona occidental de los Andes presenta un fuerte cambio en su tdpogred vaia entre
-7.000 m en lafosay 6.000 m en la Cordillera Occidental en menos de 300 km de distancia ho-
rizontal [Worner et al, 20004, topografa que ha sido interpretada como una flexura monoclinal

de la corteza superior del ante-artsacks 1989, debida a un basculamiento al Oestafanjo

and Paskg’, 1989 de aproximadamenteBe todo el ante-arca.pmb and Hokel997, lo que
participa con un solo 10 % a la deformawitotal del obgeno.

No obstanteKley and Monaldi[1994, mostraron que en la regi del Codo de Arica, entre
17°Sy 19S, $lo 80 % de la deformadh ocurre en el tras-arco por acortamientodeito y
qgue, mas al Sur y ras al Norte del Codo, la deformaai del tras-arco no explica ni siquiera el
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50 % de la deformadin observada.

Es necesario, por lo tanto consideraastetalladamente la participacide la zona de ante-
arco en la deformaon de los Andes Centrales y su contritiucien el alzamiento del borde
occidental del Altiplano (figur@.7). El Oeste del Altiplano presenta taréhiuna corteza anor-
malmente espesa, el acortamientodato es nmimo [Rochat et al.200Q Garcia 2001 y no

puede ser el mecanismo responsable del engrosamiento debajo del ante-arco y del arco.
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Figura 2.7:Seccion geologica equilibrada a 23 [Oncken et a].2004.

2.3.1. El arco vol@nico o la Cordillera Occidental
2.3.1.1. Magmatismo en el arco volmnico

El arco de los Andes Centrales @sbnstituido por estrato-volcanes caracterizados por su alto

nivel explosivo desde el Mioceno Inferior hasta el periodo actual. Los productos efusivos ver-

tidos hacia el piedemonte Andino occidental han sido particularmente extensos, potentes flujos

piroclasticos (ignimbritas) de fuentes no localizadas y de composigddagdtica se produje-
ron antes, y durante flujo&vicos de grandes volcanes compuestos y de naturalezatarades
[Baker, 1981]]. Se distinguen los dos periodos siguientes:

En el Mioceno Inferior, entre 24 y 15 Ma esjiigzamente, se generaron complejos ig-
nimbriticos de gran volumen, como la llamada Zona %olica Altiplano - Puna (APVZ
por sus iniciales en ingk) que cubre las formacione&smantiguas del ante-arco, del arco
y de la zona Altiplano - Puna de la régi del Salar de Atacam#&gker, 1981, Lahsen
1982 de Silva 1989. Este gran volumen ha sido modelado recientementd&3pbeyko

et al.[2009 quien concluy que se debé& a celdas de conveéri dentro de la Zona de
Baja Velocidad del Altiplano (ALVZ).

En el Mioceno Superior hasta el periodo actual, se generaron domos con ignimbritas

menoresSchroder and Wornefr1996, Worner et al.[20004 hicieron una compilaéin
de todas las edades radietricas de las rocas va@nicas e intrusivas de la régi como
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se muestra en la figua8, donde se observa un desplazamientoefit® hacia el Este
del arco magratico desde el Jasico y el ensanchamiento del arco magjoo despéas
de 30 Ma.
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Figura 2.8:Relacion entre edad y longitud para el magmatismo Mesozoico y Cenozoico en los Andes
Centrales Haschke et a].2003.

En los Andes Centrales (15 - 27S), hay volcanismo activo a lo largo de toda la cadena, salvo
en la zona de Pica entre los volcanes Isluga y Irutupuncu°@9,22'S) [Worner et al, 20003,

al frente de la dorsal de Perdidagphart 1994. En ambos extremos del segmento central de
los Andes Centrales, el volcanismo activo desaparece.

A partir de las razones iggpicas de Plomo (Pb), Estroncio (Sr) y Neodimio (N&frner et al.

[2009 separan 5 dominios a lo largo de los Andes Centrales. El dominio 3 corresponde al Codo
de Arica, incluye el extremo Sur del Peta regon de Arequipa y de Moquegua e incluye una
parte del extremo Norte de Chile hasta 21ElI dominio 4 corresponde al Norte de Chile y el
dominio 5 al centro del Par En el dominio 3, las rocas de todas las edades muestran una misma
razon de 207Pk204Pb sobre 206P204Pb, lo que muestra que el basamento es Proterozoico
y mafico. Al Norte y al Sur del dominio 3 el basamento es Paleozoige fisico. A partir de

los elementos-trazas incompatiblegYsSr SmyYb - Zr/Nb, se aprecia que la asimilaai de la
corteza en los magmas es&syprofunda en el dominio 3 yas superficial en los dominios 4 y

5.
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2.3.2. El ante-arco exterior del Norte de Chile

El ante-arco eét constituido de dos partes: la parte exterior situada debajo del mar y la parte
interior, afuera del mar. En la tesis, el ante-arco estudiado es la parte interior, pero se presentan
algunas caractesticas de la parte exterior para entender mejor los procesos de defunrdacti
ante-arco.

El ante-arco exterior es la continuanisumergida de la unidad estudiada en esta tesis, y puesto
gue est bajo el mar, es indispensable contar con datos de baitinyate $smica-reflexbn para
estudiar su morfoldg, estructuras y comportamiento.

2.3.2.1. Estructuras tecbnicas

El ante-arco exterior, cerca de Antofagasta, se caracteriza por ubaitecextensional: un
sistema tipo domid de fallas normales manteando hacia el Este constituye la pendiente superior

y un sistema de fallas normales manteando hacia el Oeste constituye la pendiente mediana.
Estas estructuras sugieren que el ante-arco exterior no traduce el gran esfuerzo compresional
del contacto interplaca en acortamiento superfisiah[Huene and Pechet999 von Huene

and Ranerp2003.

2.3.2.2. Erosbn del margen en contexto de subducen

La eroson tecbnica es un mecanismo importante de la inte@tentre una placa oasica y

una placa continental que explica gran parte de lardioa de la zona costeraflCORR 2003

von Huene and Raner@003 Hampel et al. 2004 (figura 2.9). La eroson de subducéin es

un tipo de erogin tecbnica que explica por @qualgin material de la placa superior carece en
margenes convergentes. Este tipo de émopuede ser frontal, cuando trunca la parte frontal de

la placa superior, o basal cuando erosiona la base de la placa superior por el roce de la placa
que subduce.

En el ante-arco, se ha identificado dos mecanismos deéarbasal porismica-reflexon [Ra-
nero and von Huen&00( : uno por subducéin de monte submarino, y otro por supéesde
rocas por una placa superior distendida.

Mar adentro, al Oeste de Antofagasta°@yvon Huene and Pechgi999 evidencian en la

parte superior del talud, un sistema de fallas normales, paralelas a la costa, y en la parte inferior
logran ver los productos de erbride este talud (blogues corticales disociados Ysieps no
consolidados). Adeas, debido a la ausencia de sedimentos en la fosa y de prismas dérgcreci

y a la presencia de horsts y grabenes en el pisaroce, interpretan que los productos de

la eroson, entrampados en los grabenes, son acarreados hasta la zona&sisendgnde la
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Figura 2.9:Modelo tectonico para explicar la erosion por subduccion Cuaternaria al frente de Antofa-
gasta von Huene and Ranerda003.

acumulaaddn de estos aportes contribuye al alzamiento de la zona y a su éxtenssuperficie
(figura2.9).

2.3.3. El ante-arco interior del Codo de Arica

El ante-arco interior se divide en tres unidades fisifigas : la Cordillera Occidental (4.200

m) donde se encuentran los volcanes, la Depre€lentral (1.200 m) y la Cordillera de la
Costa (menos de 2.000 m), limitada por un acantilado costero que puede alcanzar 1.000 m de
altura (figura2.10. El ante-arco por su morfoldg simple y homognea a lo largo del mar-

gen Sudamericano parece haber basculado durante el alzamiento del Altiplano, acomodando la
surreccdn Andina Lamb and Hokgl1997.

2.3.3.1. Estructuras tecbnicas de la Cordillera de la Costa

La Cordillera de la Costa, de altura menor a 2.000 m y caracterizada por un altorfaastero
[Paskgf, 1977, se interrumpe justo en la zona del Codo de Arica en ladrede estudio entre
18°S (desembocadura débrSama, Sur del Pe)yy 1845’S (desembocadura débrAzapa,
Norte de Chile).

Esta compuesta principalmente de rocas@digas con un cubierta discania de sedimentos del
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Figura 2.10Unidades fisiograficas y estructuras principales del ante-arco de la region Altiplano - Puna

[Riquelme et a).2007.

Nebgeno Superior. Las estructuras de la Cordillera de la Costa del margen del SuiidsiPer
perpendiculares al margen mientras que a lo largo del Norte de Chile las estructuras son oblicuas
(NNE-SSW) al margen, luego al Sur de I'%3las estructuras se vuelven perpendiculares al

margen.

En la regon de lquique, entre 28 y 21,6S, numerosos escarpes E-W han sido repor-
tados y asociados a fallas inversas manteando hacia el Sur, que son probablemente del
Mioceno Superior - Plioceno y que ilustran un acortamiento Norte-Sur que ha sido re-
lacionado con la presencia de la curvatura oroclinal del Codo de ABioaZalez et al.

2003 Allmendinger et al.20053.
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En la regbn de Antofagasta entre 20y 24'S, Gonzalez et alf2003 evidenciaron una
extensbn E-W gracias a la ocurrencia de fallas normales manteando hacia el Este a lo
largo del sistema de la falla de Atacama (Salar Grande, Mejillones, Salar del Carmen),
donde la presencia de fallas strike-slip dextrales en el Nortéaleba parece evidenciar

un acortamiento N-S. Estas fallas probablemente eran activas en el Mioceno y siguieron
activas en el Plioceno - Pleistoceno. Los autores consideran la Cordillera de la Costa
como una unidad en extedsi que resultaa de la flexura de la placa superior como
consecuencia de la subduzcide la placa o@nica [Gonzalez et a]20064.

En laregbn de Chaaral (26S - 27S), Riquelme et al[2003 muestran que la actividad
tecnica reciente de la falla de Atacama consiste en acomodar el alzamiento de la Cor-
dillera de la Costa. Desde el bigeno, la falla de Atacama ha actuado como una barrera

al transporte de los sedimentos procedentes de la Cordillera Occidental y su actividad ha
controlado la evoluén morfobgica y deposicional del ante-arco.

2.3.3.2. Estructuras tecbnicas de la Precordillera

La Precordillera corresponde al monoclinaHcks 1988 que conecta la Depreasi Central con
la Cordillera Occidental y el Altiplano. En el Norte de Chile y Sur dellR&esentan el mismo
gradiente topogifico de 1.000 m hasta 3.500 m, pero la diferencia de ntide los valles da
la impresdn de un relieve menos abrupto en el Sur deliPer

La Precordillera se caracteriza por estar cubierta por potentésittepde gravas e ignimbritas

de edades comprendidas entre el Oligoceno Superior y el Mioceno Superior (23 a 19 Ma) como
las Formaciones Moquegua y Huaylillas o Altos de Camilaca, en el Sur deyPeormaciones
Azapa y Oxaya o Altos de Pica, respectivamente en el Norte de Chibe chlterta tami@n

por defsitos sedimentarios détcos (como los conglomerados de las Formaciones Magollo y
del Diablo (18 a 9 Ma) ) que forman una peniplanicie (coalescencia de conos de pedimentos) en
el Norte de Chile y Sur del PerLos valles fuertemente incisionados fueron rellenados por los
conglomeradosHaskgf, 1977 de la formacbn Moquegua D (10 a 3 Ma) en el Sur del ®er

Se describen a continuaci las estructuras teémticas conocidas de la Precordillera del Codo de
Arica (figura2.17).

En la Precordillera de la regh de Moquegua (X8) del Sur del Pér, el sistema de es-
tructuras nas conocido y estudiado ha sido el sistema transpresivo sinestral subvertical
Incapuquio - Challaviento de rumbo NNW-SSE de edadslaa - Paleocena que exhu-
mio los intrusivos del Grupo Cratico - Paleoceno de Toquepalladay et al. 2002
Sempere et 312004
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Figura 2.11Marco tectonico conocido de la Precordillera del Codo de Arica.

En la Precordillera de la regn de Tacna, en Per(18S), Tosdal et al.[1984 refieren
la existencia de la flexura de Huaylillas, queiada continua@n hacia el Norte del
Anticlinal de Oxaya del Norte de Chile. Esta flexura halactuado contemp@neamente
con la depositabin de las ignimbritas de la Formaai Altos de Camilaca entre 25y 18
Ma [Sébrier et al, 1989.

En la Precordillera del Norte de Chile, el denominado Sistema de Cabalgamientos de
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Vergencia Oeste (WVTS por sus iniciales en @gjlconstituye el rasgo téctico mayor

gue bordea el Oeste del AltiplanM{iioz and Charrier 1994. Este sistema, de edad
Miocena - Pliocena, cabalga rocas Rrabricas sobre rocas Ngenas. En la latitud 18
estas fallas afloran mientras quésral Sur, estas fallas son ciegas y, por propagaci
forman flexuras en superficie. Este sistema constituye un hallazgmitaximportante
porque participa o particgpen los mecanismos de alzamiento del Altiplano a juzgar por
su geomein y cinenatica Mufoz and Charrier1996 Garcia et al, 1996 Garcia 2001,
Victor et al, 2004 Pinto et al, 2004 Farias et al, 2009.

Se describen a continuéci de Norte a Sur, las fallas inversas y flexuras asociadas al
WVTS que se distribuyen en la Precordillera del Norte de Chile.

En la regon de Arica (18S), el sistema estructural WVTS (figu2al2 est constituido
por tres zonas de fallas a vergencia Oeste, que tuvieron una prapagacia el Oeste
entre 18 Ma y menos de 2,7 M&ércia and Hérail 2009, y que desde el Este a Oeste
son las siguientes:

Central Precordillera Western Cordillera Altiplano
Diepression (Chapiquifia - Belén Ridge)
; ERRTTRN e
Pampa Oxaya Flexure West-vergent Thrust System Chile | Bolivia
i I Cemmo  Lagunas-Balén- Ghucal Thrust L W
Ausipar Faul Ccnauull—_lali-l'll'lméma.r Thgnémar Systam Lawca Basin
.

£ T e |
Pliocene and _ale Miocene m Late Oligocene and % (I_',”"I““' 1'”‘.‘-
Pleistocene yotectonic sedimenis Early Miocene TARCLOUS
: : HI\ ant {Lower
syntectonic sediments E:'IL 'f..ll‘nhll.,!l'

Figura 2.12Seccion Este-Oeste del sistema estructural inverso a vergencia Este y Oeste que bordea el

cordon alzado de Chapiquifia - Belén en la Precordillera y la Cordillera Occidental del Norte de Chile
[Charrier et al, 2009.

» Fallas inversas de alaingulo Chapiquia - Been y Lagunas - Bén-Tignamar que
se desarrollaron desde el Este hacia el Oeste en secuencia normal. La actividad de la
falla Lagunas - Béln - Tignamar dio origen a la Formaai Joracane y empeal-
rededor de 18 Ma y terminantes de 12 Ma aproximadamente, coincidiendo con el
inicio de la depositaéin de la Formaéin Huaylas. En el Sureste, esta fallaaest-
bierta por los depsitos vol@nicos del Cerro Krquez.

» Falla inversa de alténgulo Copaquilla - Tignamar é@stsociada a la deposici
sintecbnica de la Formadn Huaylas. De acuerdo con la edad de la Forbraci



2.3. MARCO GEOLOGICO Y ESTRUCTURAL DEL BORDE OESTE DEL
ALTIPLANO 45

Zapahuira, que subyace a los conglomerados de Huaylas, la actividad de esta fa-
lla emped despeés de 11 Ma y termim antes de la depositéci de la Ignimbrite
Huaylas de 2,7 Ma.

» Falla Ausipary el anticlinal Pampa Oxaya forman el borde oriental de la Dépresi
Central. La falla Ausipar es una falla esencialmente ciega, expuesta en la ZzBias m
profundas de los valles de Lluta y Azapa. El anticlinal Pampa Oxagecja 2001,
Garcia and Hérai) 2009, pliegue levemente asietrico de rumbo NNW-SSE, cuya
amplitud no supera los 800 m, afecta a la Foridace Oxaya (26 a 19 Ma) y que
este anticlinal se halar formado alrededor de 10 a 11 Ma yisdla expre$in en
superficie de la propagai en profundidad de la falla Ausipar.

En esta redin tambén se evidendi en el borde oriental de la Cordillera Occidental,

un sistema de cabalgamientos y pliegues con vergencia Este, asociado con sedimenta-
cion sintecbnica, denominado Sistema de Cabalgamientos de Chucal, conterapa

WVTS [Riquelme 1998 Charrier et al, 2002 2009. Estos dos sistemas con vergencias
opuestas forman un bloque elevado de tipo pop-up, denominadéiCdedChapiqia -

Belén.

En la Precordillera de la regn de Moquella (1915’S), Pinto et al.[2004 describieron
tambien la existencia de un flexuramiento de edad Oligocena Superior - Miocena (21 a 8
Ma) cuyo eje se orienta NNW-SSE.

En la Precordillera de la regn de Aroma (1®5'S - 1945’S), Farias et al.[2005 ob-
servaron varias flexuras de vergencia oeste y de edad Oligocena Tafabcena (26 -

9 Ma) de rumbo NNW-SSE, asociadas a estructuras de crecimiento, cuyo resalto vertical
totaliza 2.100 m.

En la Precordillera de la regn de Pica (206 - 2I°S), Victor et al.[2004 observaron
estructuras compresivas Oligocenas Tasd Miocenas (24 a 8 Ma) de rumbo N-S aso-
ciadas al WVTS y en el borde occidental del Altiplano observaron taméstructuras
normales, de rumbo NE-SW y de edad cuaternaria.

La prolongaddn en profundidad del WVTS es un tema de controversia ya que este sis-
tema genera muy poco acortamiento®eato en superficie. Varios investigadores como:
Mufoz and Charrief199q, Garcia [200]], Victor et al. [2004, Pinto et al.[2004,

Farias et al.[2005, Tassara[2009 la continuan hacia el Este, tomando origen a 25 km

de profundidadYictor et al, 2004 y, si bien se admite que no genera la topoigrdtl ar-

coy del Altiplano, hay acuerdo en que la acomoda. Otras investigaciones argumentan que
este sistema de flexuras y fallas inversas se deben solamente a larroi@acin bloque
superior en fallamiento normalNorner et al, 2005 Sempere and Jacag004q.
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En la Precordillera de la regn de Antofagasta (23) en el Norte de Chile, el siste-
ma de fallas de Domeyko ha tenido una historia geimia larga, ya que fue un sistema
transpresivo dextrainestral Reutter et al. 1996 Maksaev and Zentilli1999 hasta el
Oligoceno, pero desgs su actividad Negena y actual ha sido muchcasmimoderada
[Audin et al, 2003 Soto et al.2009 y solamente evidencia un acortamiento leve E-W.

2.3.3.3. El alzamiento costero

A lo largo del litoral, numerosos estudios como por ejenay et al.[199, Macharé and
Ortlieb [1993, Ortlieb et al.[1996¢b,a, 1997, Marquardt et al.[2004, sobre las terrazas
marinas cuaternarias y holocenas han documentado una defonwaciical a lo largo de las
costas chilenas y peruanas (fig@ra3).

Estos estudios han establecido que la miayde las regiones costeras han sido emergentes con
tasas de alzamiento variables: de 70 D00 dios hasta 740 mpnl.000 dios.

Las regiones que presentan terrazas marinas alzadas que fueron estudiadas son las siguientes:

En la regon de San Juan Marcona en #€1L5S) donde la dorsal &mica de Nazca
subducelfsu et al, 1992 Macharé and Ortlieb1993, la tasa de alzamiento es 740 mm
/ 1.000 dios.

En elarea de llo (17S) en Pel, el alzamiento regional es de 220 mith000 dios desde
hace por lo menos 300.006@s [Ortlieb et al, 19964.

Al Sur de 17S en Pdl, la tasa de alzamiento promedio es 100 a 150/MmM00 dos
[Ortlieb and Macharé199Q Macharé and Ortliep1992 Ortlieb et al, 1994.

En elarea de Antofagasta en Chile (&3 [Ortlieb et al, 1997, la tasa es de 220 myn
1.000 dos y bap probablemente a 70 mn1.000 dios en el Pleistoceno.

En elarea de Caldera, Bahinglesa en Chile (2B) [Marquardt et al, 2004, la tasa de
alzamiento es de 340 mmi.000 dios.

2.3.3.4. FRegimen tecbnico de la Alta Cordillera del Sur del Perd

El aralisis principalmente estructural dercier et al.[199 basado en un estudio amplio de
cinematica de las fallas (figura 14), en una inversin nunerica de los vectores de deslizamiento
y en los mecanismos focales publicados, muestra que:
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Santa Rosalia (E Baja California)

MIS 11 (?) terrace Megjillones (Chile)

Figura 2.13:Aspectos variados de las terrazas marinas MIS 11 (Marine Isotopic Stage 400 ka) a lo
largo del litoral (México, Perl, Norte de Chile{rtlieb et al, 2003. La terraza marina MIS 11 es la
mas anchay la mejor preservada.

= el antearco, axomo la Alta Cordillera (Cordillera Occidental, Oriental y Altiplano) se
caracterizan por una exteaniN-S ¢ vertical, o3 horizontal N-S y entonces, hori-
zontal E-W) entre Pleistoceno medio y el Presente mientras que el Subandino y la placa
Sudamericana cerca del contacto se caracterizan por una caondee® (-, horizontal
E-W, o3 vertical). Este &gimen est interpretado por el esfuerzo vertical litatsto que
vuelve mayor al esfuerzo horizontal de convergencia de las placas.

= durante el Plioceno Superior y el Pleistoceno Inferior, los Andes en su totalidad han es-
tado sometidos a una compi@siE-W aunque algunas fallas son compatibles con una
compresbn N-S [Lavenu et al.1995 Lavenu and Cembrand999.

= durante el Pleistoceno Superior, égimen tedinico se caracteriza por 2 direcciones
principales de extensin : N-S y NE-SW Mercier et al, 1993.
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Mercier et al.[199 muestran que el piedemonte de la Cordillera Occidental del Sur del
Peil (ante-arco), se caracteriza por una extam®-S en la superficie (afisis cinenatico de

las fallas oblicuas u ortogonales aiada de la costa que afectan a las terrazas marinas), pero
los mecanismos focales indican que en profundidad existe corbpidss.

En la zona entre el piedemonte y la Cordillera Occidental, el @ntde fallas est constituido

por los segmentos Incapuquio - Challaviento, Lluclla y Pampacolca los cuales son fallas de
alto-angulo que presentan movimientos sobrepuestos normales, de rumbo e inversos, pero los
movimientos nas recientes han sido normales.

A traves de resultados sisndglicosGrange et al[1984 muestran que responde a un tensor
cuyo o, es vertical. Resultéa de la flexura del ante-arco que produce extanairiba de la
zona neutral o de la topogiafde la fosa$ébrier et al. 1985.

Dalmayrac and Molnaf1981 muestran que la proximidad de fallas normales con fallas inver-
sas Megard 1978 en el Norte del Pér (Cordillera Blanca, Altiplano) que ocurren a lo largo

de los mismos acimutes se debe a la compregie produce alzamiento en la Alta Cordillera
gue, a su turno crea una situacien la cual la fuerza de cuerpo gravitacionahestmpensada

por un sistema de esfuerzos que causa fallamientos nornvid&®nzie[1978 muestra que

la mayofa de los fallamientos normales ocurren en planos paralelos a las fallas inversas y que
este fe@meno se debe a un proceso que ocurre debajo dédéelit.Tapponnie{1977 entre

otros, considera que el fallamiento normal tiene una diéecoias bien perpendicular a la de

las fallas inversas.
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Figura 2.14:Deformacion cortical a partir de datos cinematicos neotectonicos (del mioceno al Pre-
sente) Mercier et al, 1997. Las flechas grises corresponde a la deformacion Miocena-Pliocena, las
negras a la deformacion Pliocena-Presente.

2.4. Marco sismobgico del margen del Oroclino de los Andes
Centrales

2.4.1. Grandes terremotos higiricos y actuales en el Codo de Arica

La subducdin de la placa o@nica Nazca debajo de la placa continental Suatara genera
grandes terremotos a lo largo del margen de los Andes Centrales tanto en Chile conin en Per
Los mayores terremotos, de magnitud Mw8,0, han ocurrido en el contacto sisnéoico de

las 2 placas (interfaz entre 10 y 60 km de profundidad aproximadamente en Attilednd
Kanamorj 1986 Tichelaar and Rgf, 1991, Comte et al. 1994 Khazaradze and Klof2003

por ejemplo).

En la figura2.15 aparecen los mayores terremotos interplaca que ocurrieron en el Codo de
Arica en los siglos XIX, XXy XXI y no se ha reportado nitag gran sismo de magnitud Mw
8,0 en el Codo de Arica desde el inicio del siglo XX.
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El periodo de recurrencia para grandes terremotos interplaca de magnitadd\lven la zona
de estudio ha sido analizado a partir de la sismicidadtiist en losiltimos 500 &os y ha sido
estimado a cerca de 108a@s [Dorbath et al, 1990 Comte and Pardol991].

Por lo tanto, considerando que lakimos grandes terremotos (Mw8,0) ocurrieron en 1868

en el Sur del Péry en 1877 en el Norte de Chile, con una magnitud estimada entre 8,5y 9,0
respectivamentd_pmnitz 1971, Abe 1979 Kause] 1986 Dorbath et al, 19904, desde hace al
menos 20 &os, la zona de estudio astonsiderada como brecharmica con un alto potencial

de ocurrencia de un gran terremoto.

Sin embargo, en losltimos diez &os, la situad@n sismobgica se volvd mas compleja ya
gue ocurrd un gran terremoto interplaca de magnitud Mw8,0 en cada extremo de la brecha
sismica: el primero fue el terremoto de Antofagasta, del 30 de Julio de 1995; BIW, al Sur

de la brechaismica y el segundo fue el terremoto de Arequipa, del 23 de Junio de 2001, Mw
= 8,4, al Norte deésta. El terremoto de Antofagasta idicu ruptura a 47 km de profundidad,
justo al Sur de la pénsula de Mejillones, y genemun tsunami pequi con olas de 2,5 m de
alto [Delouis et al, 1997. El terremoto de Arequipa inidisu ruptura a 38 km de profundidad,

al Sur de Chala, y geneun tsunami local en Cananton olas de 8 m de altddvera et al.
2003. La similitud de la propaga6n de la ruptura de estos 2 grandes terremotos es notoria:
fue unilateral y de Norte a Sur. En el caso de Antofagasta s@ialcsur de la Pdnsula de
Mejillones, en el caso de Arequipa se detuvo al Norte de langeia de Ilo. Luego, desps del
sismo de Arequipa, 23 de Junio de 2001, gimgran sismo interplaca ocuwren el Codo de
Arica, en cambio, ocurdi un sismo cortical transcurrente, el de Aroma, el 24 de Julio de 2001,
Mw = 6,3 y un sismo de profundidad intermedia normal, el de Ta@pmdd 3 de Junio de 2005,
Mw = 7,8.

2.4.2. Geometra segmentada de la placa de Nazca: plano de Wadati -
Benioff

A partir de la distribudn de los sismos de subduaoientre 10 y 300 km de profundiddsia-
razangi and Isackgl976 demostraron que el plano de Wadati - Béhate la placa de Nazca en
subducadn se divide en seis segmentos de longitud variable que paseeios de subdudmn
muy diferentes (figur2.4.2. Tres segmentos sub-horizontales (Ecuadof) Rerte y Central,
Chile Central) alternan con tres segmentos que presentanguto de subducon cerca de 30
hasta 100 km que aumenta progresivamente en profundidad hag@us@e Chile, Norte de
Chile y Norte de Pér) [Cahill and Isacks1997.

De Norte a Sur, los cuatro segmentos relacionados con la zona de estudio son los siguientes:
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Figura 2.15:Ruptura de los grandes sismos de subduccion interplaca de magnitud @ en los
siglos XIX, XXy XXI. El largo de la ruptura ha sido deducido de las isocistas de intensidad VIII o de la
maghnitud Mw cuando ella ha sido calculad@llieh et al, 2004.

1. El primero, entre AN y 2°S, esh debajo del Ecuador, dond&utscher et al[19994
observaron la presencia de una zona de subdundudrizontal que @ no ha sido muy
bien evidenciadaismicamente.

2. El segundo, entre°® y 15S, esh debajo del Norte y del centro de Bey el plano
de Wadati - Benifi mantea con urangulo de 3@aproximativamente hasta 100 km de
profundidad y luego se horizontalizésficks and Molnar1971 Hasegawa and Sacks
1981]. Esta zona de subdudri horizontal es muy amplidGutscher et al.1999 y la
horizontalizadbn de la placa subductada sigue hasta 700 lan ah Este de la fosa.

3. El tercero, entre 15 y 28S, esh debajo del segmento central de los Andes Centrales,
donde la placa de Nazca subduce con manteos variables hasta 600 km de profundidad,
pero entre 300 y 500 km de profundidad el plano de Wadati - Benmse observa a
pesar de que la placa sea continDarbath 1997.

4. Elcuarto, entre 2By 33,5S, esh debajo de Chile Central y el plano de Wadati - Bé&nio
presenta urangulo de 30 aproximadamente hasta 100 km de profundidad y luego se
horizontaliza Bevis and Isacksl984 Cabhill and Isacks1992 Pardo et al, 2003. Esta
zona de subducon horizontal es mucho &s reducida que en Fe€entral y la distancia
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maxima del sector de la placa horizontal a la fosa es 500 km.

En los extremos Norte y Sur del tercer segmento, la placa de Nazca se horizontaliza a 100 km
de profundidad. En el Norte la horizontalizaesise hace de manera abruptiagegawa and

Sacks 1981, Grange et al. 1984 mientras que al Sur la transii es progresivadahill and

Isacks 1992 Pardo et al, 2003.

La geometia del plano de Wadati - Berfiodebajo del margen Oeste Sudamericano junto con
el relieve Andino dan en planta un aspecto de siadiilateral. Gephart[1994 muestra que

en los Andes Centrales tanto la topoggadomo la geomeitn del plano de Wadati - Bertio
presentan una simércon respecto a un plano vertical de diréadN72E que pasa por la fosa

al Sur de Iquique (ZB) y por la ciudad de Santa Cruz. Este eje de siméitateral pasa a 250
km aproximadamente al Sur de Arica.

La geometia del plano de Wadati - Berfitha sido tamt#n objeto de mucho intes debajo del
ante-arco en torno al Codo de Arica. El manteo del plano de suligueside aproximadamente
30 en la zona de contacto sism@gco y hasta 100 km de profundidaddrbath, 1997. Al
Sur de la zona de estudio, en la @yide Antofagasta, el manteo de la subdocaisminuye
levemente hasta 2@n la zona de contacto sisrmégco [Comte et al.1994. Este segmento de
la subducadn esh caracterizado por:

= |la presencia de la zon&sica doble observada en Aricddmte et al. 1999 y en An-
tofagasta Comte et al. 1994 que corresponde a una distribaoide la sismicidad de
profundidad intermedia, entre 70 y 150 km, en un doble plano ceyionen tedinico es
tensional [sacks and Molnarl971 Delouis et al, 1997, y

= |a existencia de una lagunessiica o zona asmica, entre 300 y 500 km de profundidad a
lo largo del plano de subdudi, evidenciada a partir de una tomodmdgbDorbath, 1997.

Hacia el Norte de la zona de estudio se observa tamima lagunaismica entre 120 y 200 km
de profundidad Grange et al. 1984 y otra hacia el Sur, entre 150 y 210 km de profundidad
[Delouis et al, 1997 (figura2.16).
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Figura 2.16Sismicidad de subduccion de la region de Antofagasta, al Sur del Codo de Betaujis
et al, 1994.

2.5. Marco cinenatico del Codo de Arica con datos GPS

2.5.1. Velocidades relativas y absolutas de movimientos de placas

La velocidad relativa entre 2 placas se obtiene de modelos globales de movimientos relativos
entre las placas como RMMjnster et al, 1974, Chase Chase 1978, RM2 [Minster and
Jordan 1978, NUVEL-1 [DeMets et al.199Q Argus and Gordon199] o model NUVEL-1A
[DeMets et al.1994 (modelo recalibrado), los cuales han sido calculados a partir de la distri-
bucion de anomahs mageticas del fondo o@ico creado en las dorsales medioaieas, y a

partir de la direc@n de las fallas transformanteésgrdon and Jurdy1986 Gripp and Gordon

199Q.

Los modelos globales reflejan los movimientos de placa ocurridos durante varios millones de
anos y por lo tanto permiten calcular las velocidades de los movimientos en promedio en esta
ventana de tiempo. Estos modelos permitieron reconstituir la convergencia relativa entre la placa
Sudamericana y la placa Nazd@afdo-Casas and Molnarl987, Somozal99§. De acuerdo

a NUVEL-1A, la direccon de convergencia de la placa Nazca y de la placa Sudamericana
vana entre 78E y 79E en los Andes Centrales y la velocidad de convergencia actual es de 74
mrmyaho.

Desde hace unaédada, la estima@nh de los movimientos de placa, es decir, de los vectores
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actuales de Euler y de las velocidades angulares de las placas, se basan en dasisogeod
espaciales (VLBI, SLR, DORIS, PRARE y estaciones GR3Jdqon et al, 1997, Norabuena

et al, 1998 Sillard et al, 1998. Estos @lculos de posicionamientos globales pobts

(GPS) proveen una base excelente para medir el movimiento de las placas a escala de tiempo
anual. Segn los datos gedbicos, la direcéin de convergencia de la placa de Nazca es de
77°E y la velocidad de convergencia es de 68 /aita [Angermann et a].1999 Klotz et al,

200]). Estos resultados muestran que la tasa de convergencia de las placas NazcagriSadam

es un poco menor en ladtimos d@os que el promedio de ladtimos millones de @os. Las
discrepancias entre la magnitud de los vectores de convergencia relativa de las placas Nazcay
Sudamerica determinada por uno y otro modelo se pueden explicar por la desanekraal

de la placa NazcaNorabuena et a).1999 Kendrick et al, 2003. Las velocidades absolutas

mejor resueltas provienen del referencial de los puntos calientes fijos HS3-NUVErigp [

and Gordon 2003.

2.5.2. Velocidades relativas de convergencia

La direccbn de la convergencia de las placas Nazca y Sudamericana obtenida pdisé an
nemético de las anomels mageticas marinas ha sido bastante constante entre 40 Ma (Eoceno
medio) y el periodo actual : 7E y la velocidad de convergencia ha variado entre 6Qanaly

150 mmiaho [Pardo-Casas and Molnad 987 Somozal99§, en los periodos sigueintes:

Entre 40y 28,3 Ma, la tasa de convergencia N&gdamerica aumemprogresivamente
de 58 mnfiafio a 99 mnfaio y la direcobn de convergencia se mantuvo constante NE-SW.

Entre 28,3y 25,8 Ma, la tasa aumemiuy apidamente de 99 mfaiio a 152 mrfefio y la

direccbn de convergencia candba E-W. Estos cambios fueron atribuidos a la divisile

la placa Farafin en 2 placas : Nazcay Cocos y fueron correlacionados con la idicidei
la formacbn de los Andes Centrales modernos (fin Oligoceno - inicio Miocedeipere
et al, 199Q.

Entre 25,8 y 11 Ma, la tasa de convergencia se mantuvo alta, entre 12€omyn100
mnyafo, y la direcabn de convergencia varentre E-W 'y NE.

Desde 11 Ma, la tasa de convergencia disminuye y alcanza un valor de /&aonyn
la direccbn es ENE, corresponde temporalmente élfema fase de deformamn en el
orbgeno Andino. En este gedo, se reconooiuna fase importante de la elevacidel
Altiplano y de la deformadin cortical de la re@in Subandina.

El modelo visco-elasto-pktico deSobolev and BabeyK@003 sugiere que la acelerami Oli-
gocena de la convergencia de las placas ria $&icausa de la intensa ogwesis de los Andes
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Centrales; muestran que la introdutide una tasa alta de convergencia en el modelo no cam-
bia la tasa de acortamiento téoico en el Subandino y la Cordillera Oriental.

Por lo tanto, la velocidad de convergencia no parece ser el factor esencial para explicar la de-
formacibn de la placa superior, el control mayoriada velocidad absoluta de la placa superior
[Yaihez and Cembran2004.

2.5.3. Deformacon intersismica de la placa superior Sudamericana

La direccbn de deformaéin dada por los datos GPS en un contexéstto no da cuenta de

la direccbn de los esfuerzos sino de la deforn@eca corto plazo. Los datos gezsicos dan

la deformaadbn (acortamiento, dister@si, cizalle) como los datos gégjicos, pero en plazos
distintos : corto plazo para el GPS y largo plazo para la géal&gro an los datos gedzsicos

no aportan mucho sobre la deforntatipermanente del margen, puesto que, debido al corto
tiempo que tienen operando, han registrado principalmente la def@metastica. Sin embar-

go Allmendinger et al[20054 han mostrado coincidencias entre la naturaleza y la tasa de la
deformacbn geobgica a largo plazo y las indicadas por datos GPS.

Los datos GPS del Codo de Aricarijgermann et al1999 Bevis et al, 1999 Norabuena et a).

1999 Beuvis et al. 2001, Kendrick et al, 2001, Klotz et al, 2001, Kendrick et al, 2003 reflejan

el campo de velocidad de la corteza superior. Los gradientes de velocidad de Oeste a Este son
bajos lo que refleja una deforméani cortical interna peqiéi@ dominada principalmente por

la deformaadbn ekstica del margen en pedo interssmico es decir cuando area acoplada

esh bloqueadaKendrick et al, 2007 (figura2.17).

Para los terremotos de Antofagasta y de Arequipa, los datos GPS mostraroentéardefor-
macbn cogsmica con el rebote @tico Ruegg et al.1996 2001, Chlieh et al, 2004.

En el Codo de Arica los estudios de datos GR8rfibuena et a).1998 Bevis et al.1999 Ken-
drick et al, 2003 muestran que la deformaii de hoy @k es uniforme en el ante-arco del Codo
de Arica. Los vectores de velocidades son en promedio paralelos a la@lirdeatonvergencia
de la placa de Nazca y suaadulo es de aproximadamente 30 yaio (decreciendo un poco en
el Sur de Pdr).

Esta configuradin descarta la presencia de una defordmagarticionada relevante y mues-

tra que el margen Sudamericano se desplaza hacia el Este con una velocidad promedio en la
direccbn de convergencia de la placa de Nazdatz et al.[200] y Bevis et al[1999 mues-

tran que no hay particionamiento de la deforrbacen el ante-arco, ni en el Codo de Arica,

ni en Antofagasta, ni en Arequipa, y que por lo tanto la falla de Atacama no acomodsa ning
particionamiento, en cambilotz et al.[200] muestran queishay particionamiento en el
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Figura 2.17:Campo de velocidad cortical para los Andes Centrales al Norte d&,28on respecto
al nicleo estable de la placa Sudamericaafdrick et al, 200]. SNAPP Norabuena et a).1999 y
CAP [Bevis et al,1999 Kendrick et al, 1999 son las redes GPS instaladas desde 1993 respectivamente.

deslizamiento.

Sedin Wang[200Q que analiza los distintos tipos de datos, el GPS refleja la defobmaci
corto plazo, que tiene una gran componenéstita y una peqii@ componente pktica, pero

no da informadn sobre la direcéin de esfuerzos, por lo tanto puede haber particionamiento
de la deformadin a nas largo plazo, que puede ser evidenciado por sismos corticales.

Es importante estimar si la componente de rumbo residual de la convergea@hsstbida de
manera homgnea a tra@s el margen o si ésparticionada en el arco magtico como ha sido
observado en la mayiarde los margenes convergentes.



Capitulo 3

Analisis de la Sismicidad debajo del
Ante-arco y del Arco Volcanico del
Oroclino de los Andes Centrales

3.1. Contexto sismadgico general del Oroclino de los Andes

Centrales

3.1.1. Terremotos y fallas asociadas

Casi cadafao, por lo menos un gran terremoto sacude fuertementm dlgar de la Tierra yla
mayoiia de las personas conoce sus consecuencias fatales, pero no susstarastetincipales
como su profundidad, el tipo de ruptura asociado y el contexto gamiio en el que ocurre.

Existe un tipo especial de terremotos, que ocurre a pocomskiros de profundidad en cual-
quier contexto geodamico, y que se puede asociar directamente a una manifesfeica de
la ruptura en superficie con una falla, es decir un escaperydesplazamiento lateral.

Para este tipo de terremotos, el mecanismo de la fuente se vuelve tangible y supera el concepto
comun de la propagaon de las ondassmicas que percibe la poblaai El terremoto, adeas

de ser una liberaon de enera de los esfuerzos acumulados que se manifiesta principalmente
por ondassmicas, pasa a ser un plano de falla en el que desliza, en un intervalo de tiempo muy
corto, un panel cortical o litogéfico con respecto al otro.

Entre los grandes terremotos recientes a los cuales se puede asociar una ruptura en superficie,
se pueden citar algunos como el terremoto de Loma Prietad1889) Mw= 7,2 a 18 km de
profundidad, en la falla San Andreas, el terremoto del Asnarfl(1®80) Mw= 8,0 a 12 km
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de profundidad, en eirhite entre las placas Africa y Eurasia, el terremoto de 1zmj081999)

Mw = 7,5 a 15 km de profundidad, en la falla Noranatoliana, el terremoto de KofiE(1995)

Mw = 6,9 a 10 km de profundidad, en la falla Nojima. Estos grandes terremotos, entre otros,
permitieron avanzar mucho en el conocimiento de la retaderremoto - falla (figur8.1).

Figura 3.1:Escarpe de falla: resultado del terremoto de Spitak en Armenia, el 7 de Diciembre de 1988

Sin embargo, a lo largo del margen continental Sudamericano, este tipo de terrelmatoha
sido observado, ya que los mayores terremotos provienen de la placa en sibguuzieshn
directamente asociados a una falla observable en superficie.

Por lo tanto, es necesario diferenciar claramente los dos grandes tipos de sismicidad que ocurren
a lo largo del margen continental Sudamericano: la sismicidad intracontinental y la sismicidad
de subducdn que se caracterizan del modo siguiente (figuza

= La sismicidad intracontinental corresponde a los eversmsisos que ocurren dentro de
la placa continental Sudamericana, tanto en la corteza como en el manto superior. En
contexto de subduaan, el estudio de la sismicidad intracontinental es bastante reciente,
ya que este tipo de sismos es de mucho menor magnitud que los de sabhduoa
ocurren con tanta frecuencia.

= La sismicidad de subdudm se refiere a todos los eventos que ocurren dentro de la placa
oceanica Nazca en subduéai o en su contacto con la placa superior. Su estudio ha sido
un gran tema de investigdti estodiltimos 40 &os ya que revela mucho de la tagica
de las placas y de los procesos profundos de la Tierra. Se distinguen cuatro tipos de
sismicidad de subdudm :
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Figura 3.2:Los dos tipos de sismos en contexto de subduccion: eventos de subduccion (estrellas naran-
jas) y eventos intracontinentales (estrellas rojas). Se especifican las distintas categorias de cada tipo.

e Sismos de subdudm outer-rise: ocurren dentro de la placa en subducaelante
la fosa, entre 0 y 30 km de profundidad, como consecuencia de la flexura de la placa
oceanica debajo de la placa continental.

e Sismos de subdudmi interplaca: ocurren en el contacto entre la placa en subduc-
cion y la placa superior (contacto sisnémico), entre 10 y 60 km de profundidad
aproximadamenteTjchelaar and R, 1991 Comte et al.1994, debajo del ante-
arco exterior e interior, a causa del contacto friccional interplaca. Son los eventos
que liberan mayor eneig@ ssmica y pueden alcanzar magnitudes Mw8,0, como
el sismo de Arequipa, Mw 8,4, 23 Junio 2001. Estos sismos son del tipo de fallas
inversas, y cuando son muy superficiales y muy grandes, pueden generar grandes
tsunamis como fue el caso en 2004 en Sumatra,sV&0 o en 1960 en Valdivia,

Mw = 9,6 0 en 1868 y 1877 en el Oroclino de los Andes Centrales.

No presentan una falla en superficie asociada al terremoto, pero las datiaeter

de sus rupturas son muy similares a las de los grandes terremotos intracontinentales
superficiales.

e Sismos de subdudm de profundidad intermedia: ocurren dentro de la placa en sub-
duccbn, entre 70 y 120 km de profundidad aproximadamente, debajo del ante-arco
interior y arco vol@nico, a causa del peso de la placa en subdacé&tesultan ser
muy ddlinos aunque su magnitud no supere M8,0, como el sismo de Taraggc
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Mw = 7,9, 13 Julio 2005. E&h asociados a movimientos normales y no provocan
tsunamis, pero los d@@s producidos por ellos, en las zonas cercanas al epicentro,
son mayores que los das producidos por los sismos del tipo interplaca de igual
magnitud Astroza et al.2003.

e Sismos de subdudm profundos: ocurren dentro de la placa en subduca@ntre
300 y 700 km de profundidad. El mecanismo que puede explicar sismos a tal pro-
fundidad est din en discugin: no tiene relaéin con la reolo de la placa que
subduce, sino con cambios de fase mir@yaa, como el sismo de 1994 en Bolivia
de Mw = 8,3 [Kanamori et al, 199§.

Debajo del ante-arco y del arco vahico del Oroclino de los Andes Centrales, los eventos
sismobgicos que ocurren corresponden principalmente a sismos intracontinentales y a sismos
de subducdn interplaca y de profundidad intermedia. Por lo tanto, los datos sigicob
registrados, adquiridos, procesados y analizados se corstitlérestos tres tipos de eventos.

3.1.2. Ciclos ssmicos a lo largo del Oroclino

El ciclo ssmico se refiere al periodo de recurrencia de un gran terremoto. En contexto de sub-
duccbn, el ciclo $smico se refiere usualmente a los grandes terremotos del contacto&igmog
co o tambén dicho zona sismégica.

En el Oroclino de los Andes Centrales, el contexto sisigiob es complejo: el margen se seg-
menta porarea de ruptura de grandes terremotos y se caracteriza por segmentos donde algunas
zonas sismagnicas ya rompieron y otras asta punto de romper. A lo largo del margen del
Oroclino, cada segmento se caracteriza por un cisliso distinto.

En la figura3.3 que presenta todos los eventos de magnitud MwO0 del margen Oeste del
Oroclino de los Andes Centrales desdef@ 4976, las zonas que ya rompieron se ilustran en
rojo mientras que las zonas a punto de romper se representan en azul.

Los dos redngulos rojos asociados a los mecanismos focales destacados paulm rojo
(figura3.3), representan drea de ruptura de los dos grandes terremotos de magnitug Mw

8.0 que ocurrieron en el Oroclino, el terremoto de Arequipa, del 23 de Junio de 206:8.Mw

en el Sur del Péry el terremoto de Antofagasta, del 30 de Julio de 1995-8I@, en el Norte

de Chile. Las dogéreas de ruptura, por un lado, materializan las fasésrogsas de dos ciclos
sismicos en Arequipa, en 2001 y en Antofagasta en 1995, que consisten en el deslizamiento
sismico de la zona sismégica correspondiente y por otro lado sugieren las fases sosieas

gue corresponden al deslizamientdsasico de la interfaz @s profunda debajo de la zona
sismognica: la zona de "creep”dgil (figura3.4). En el caso del terremoto de Arequipa, la
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Figura 3.3:Terremotos de magnitud Mw 7.0 que ocurrieron en el Oroclino de los Andes Centrales
desde 1976. Los rectangulos rojos ilustran el area de ruptura del terremoto de Arequipa, 23 de Junio de
2001, Mw=8.4, en el Sur del Per(1 y de Antofagasta, 30 de Julio de 19958/Myen el Norte de Chile. La

flecha azul representa la brecha sismica del Oroclino desde 1868 y 1877. La zona de estudio corresponde
al rectangulo negro. Los mecanismos focales destacados corresponden a los mayores terrenwtos Mw

8.0 del Oroclino.
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fase postismica dud 2.8 dios [Perfettini et al, 2003.

La flecha azul (figur&.3) de los extremos Sur del Rey Norte de Chile representa la brecha
sismica muy conocida del Oroclino de los Andes Centrales ya que no @cungin sismo
de magnitud Mw> 8.0 desde 1868 y 1877 en la zona siskmiga de estarea. Esta zona se
encuentra en periodo intéssico caracterizado por el deslizamientésasco de la interfaz
entre las dos placas en profundidad y el bloqueo total de la zona @simadfigura3.4). El
calculo de periodo de recurrencia de los grandes sismos de la zona aisozodel Oroclino
sugieren que la zona de estudio se encuentra@slemperiodo présmico caracterizado por el
deslizamiento dsmico de la interfaz ubicada justo debajo de la zona siémiog: la zona de
"creep” fragil.

En la zona de brechassnica, se observa tandni la ocurrencia de varios terremotos de profun-
didad intermedia de magnitud Mw 7.0 que ocurren dentro de la placa aciea y se podan
relacionar con la fase prssnica de la zona sismégica.

En la figura3.3, la distribucbn de estos terremotos muestra que:

= No hubo terremotos de subduaniinterplaca de magnitud Mw 7,0 desde 1976 en la
llamada brechaimica del Oroclino de los Andes Centrales, entre 19,8 23S, pero
justo al Norte del Codo, hubo 4 terremotos de subdurciiterplaca de magnitud Mw
7,0 uno de ellos de magnitud Mw 8,0, Arequipa, 23 de Junio de 2001, y justo al Sur
del Codo, hubo otros 5 terremotos interplaca de magnitudMi0, uno de los cuales
de magnitud Mw> 8,0 (Antofagasta, 30 de Junio de 1995).

= En la brechaismica del Oroclino de los Andes Centrales, hubo 3 grandes terremotos
de subducdn de profundidad intermedia ( praf. 80 km) de magnitud Mwe 7,0. La
profundidad de estos terremotos aumenta hacia el Sur.

= No hubo sismos de profundidad intermedia de magnitudMi0 en los extremos de la
brecha smica.

La ausencia de terremotos de subdaodnterplaca de magnitud Mw 7,0 en la brechaismica

del Oroclino de los Andes Centrales contrasta fuertemente con la actividad importante en el
contacto interplaca de los extremos de la brecha, asimismo la activ&haita de subducon

de profundidad intermedia en la brechsansica del Oroclino de los Andes Centrales contrasta
con la ausencia de sismos de profundidad intermedia en los extremos de la brecha.

En la figura3.3, se aprecia que larlea deGephart[1994, eje de simefa del oroclino Bolivia-
no, tambén corresponde al eje de simatde los eventos de subduagiinterplaca de magnitud
Mw > 7,0.
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Figura 3.4 Variaciones del acoplamiento mecanico de la interfaz durante el ciclo sis@hdeh et al,
2004. En rojo, se destaca el periodo sismico en que ocurren grandes terremotos de magnitu@.Mw
en azul, en que se esperan grandes terremotos de magnitue 8/v
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3.2. Datos sismalgicos

Para determinar y analizar la distribomiespacial de la sismicidad del Oroclino de los Andes
Centrales, se han utilizado datos t&desicos y datos locales, de modo de trabajar con magni-
tudes grandes y peqi@s: macro- y micro-sismicidad respectivamente.

Ambos tipos de datos permiten describir la sismicidad de sub@lugda sismicidad intracon-
tinental. La micro-sismicidad entrega una @isidetallada de la actividadssnica en la subduc-

cion y en el continente, refleja una escala de deforomagiicro. La macro-sismicidad permite

dar cuenta de los principales rasgos de la sismicidad y permite inferir la&iicarde los mo-
vimientos, refleja necesariamente las deformaciones de mayor amplitud compatibles con las
observaciones gewgicas de largo plazo.

Se detalla a continuami qLé catalogos se utilizaron en este estudio y como se adquirieron y se
procesaron algunos datos sisogitos locales utilizados en este trabajo.

3.2.1. Datos teleismicos

Los datos telésnicos son los datos registrados a gran distancia, en este caso, por la red mundial
WGSN (World Global Seismographic Network). Se utilizaron los hipocentros dallocgt de
Engdahl et al[199] que fueron registrados entre 1964 y 2004, localizados por el organismo
internacional ISC (International Seismological Centre) y relocalizadoBmpgaahl et al[1999

[el autor solicib referenciarse su &culo de 1998, incluso para los datos posteriores a 1998].

Estos eventos son caracterizados por una magnitug 810, tienen una solugn hipocentral
bastante confiable, con respecto a los otros eventossieliess registrados, con erro@aximo

de 20 km tanto en profundidad como en horizontal. Por lo tanto, permiten trabajar con localiza-
ciones epicentrales suficientemente precisas, y sobretodo, profundidades suficientemente bien
resueltas para el objetivo de esta tesis.

Se utilizan los hipocentros con buena determimiacie profundidad DEQ, HEQ, FEQ, y BEQ,
pero no los hipocentros caracterizados por profundidades de baja résoKEQ, LEQ o
ZDEQ, ZBEQ ya que la profundidad del evento es urapetro clave que permite discriminar
si pertenece a la placa Nazca o a la placa Sudamericana.

3.2.2. Datos locales

En el Oroclino de los Andes Centrales, existen redes permanentes etasebhan instalado
variadas redes temporales, constituidas de @isetros de periodo corto y de acéeretros,
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por lo tanto, se cuenta con datos locales para describir la $itudsmica del Oroclino de los
Andes Centrales.

Para analizar en detalle la microsismicidad del Oroclino de los Andes Centrales, se han utili-
zado los cuatro conjuntos de datos sisbgatos locales siguientes. Los dos primeros han sido
adquiridos y procesados durante esta tesis, losltio®os son catlogos utilizzados tales cuales.

1) El primer conjunto de datos utilizado en este estudio ha sido reprocesado durante esta
tesis. Previamente hiebsido adquirido por la Red Sisnagfica Telengtrica (RESISTE),

red permanente de Arica, entre |d%oa 1996 y 2003 y procesado por el Servicio Sis-
molbgico de la Universidad de Tara@aArica) (figura3.5).

2) El segundo conjunto de datos utilizado en este estudio ha sido adquirido, procesado
y reprocesado en esta tesis. Proviene de una red temporal instalada entre Enero y Marzo
de 2003 en la re@n de Tacha-Moquegua en el extremo Sur deliRgacias al proyecto
FONDECYT 1020104 "Subduction and active deformation processes around the Arica
Bend, Central Andes (26 - 20'S): Seismotectonic implications” otoragado a D. Com-

te (figura3.6). Consistd en un estudio en conjunto entre la Universidad de Chile y el
Instituto Geofsico del Peh (IGP).

3) El tercer conjunto de datos utilizado en este estudio ha sido adquirido y procesado por
Grange et al[1984 quienes instalaron una red temporal en 1980 y en 1981 en [aregi
de Arequipa en el Sur del Reffigura3.7).

4) El cuarto conjunto de datos utilizado en este estudio ha sido registrado por la Red
Nacional del Pdr entre 1981 y 2004 (figura.8) y procesado pofavera and Rodriguez
[1991].

3.2.2.1. Red permanente RESISTE de Arica

La red permanente RESISTE de Arica (fig@ray cuadro3.1) es una red local instalada para
monitorear la brechdasmica del Norte de Chile. Estonstituida de 13 estaciones sisagitas

de periodo corto (frecuencia central 1Hz), 12 de ellas corresponden a sensores verticales y la
otra (CAM), a un sisrametro de tres componentes.

Estn registrando en continuo desde 1996 y Rases transmitida por radio en tiempo real

al Servicio Sismdigico de la Universidad de Taraf@aa traes de un punto de recepai cen-

tral en la Cordillera de la Costa. Entre 1996 y 2003, la red permanente RESISTE de Arica
registi 22.545 eventos, dentro de los cuales hay eventos de subductErplaca, de subduc-

cion de profundidad intermedia y eventos intracontinentales, los cuales fueron procesados y
localizados para seleccionar los que se han utilizado en esta tesis.
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Cuadro 3.1Coordenadas geograficas de las 13 estaciones sismologicas de la red permanente RESIS-
TE de Arica. La estacion CAM, ubicada en el cerro Camaraca, es el Unico sismémetro de 3 componentes.

Nombre Estacbn | Lugar Longitud Latitud Altura

VIC Victor 18° 57,36’ S 700 03,91’ W 1.235m
GAR Garza 18 46,14'S 69 55,27' W 1.530 m
CAR Caricoya 18 42,99'S 69 39,46’ W 2.880m
CHA Chapiquiia 18 20,09’ S 69 30,03' W 4.470 m
ATA Atajafia 19° 18,02’ S 700 08,25 W 1.570m
SOT Sotoca 19° 35,64’ S 69 12,89' W 3.416m
TAR Tarapaé 19° 54,70’ S 69° 30,08' W 1.570 m
PUQ Puquio 18 14,77’ S 69 49,09' W 3.308 m
MIN Mifimifie 19°11,87'S 69 41,200 W 1.950m
PAM Pampa Germania | 19° 52,54’ S 69 48,92’ W 1.181 m
ZAP Zapiga 19° 38,71’ S 69 58,58' W 1.260 m
POC Poconchile 18 27,29'S 700 06,48’ W 1.100 m
CAM(z,1,1) Camaraca 18 37,00'S 700 19,37 W 915 m

De este modo, sobre los 22.545 eventos, 19.104 eventos estuvieron caracterizados por una RMS
< 0,5y por un fimero de 7 fases Py Sy 1 fase S por lo menos y 9.317 de ellos estuvieron
caracterizados ademas por un condicionamiem%& 120 (dondey; son los valores propios

de la matriz de Geiger), por una distancia a la eétaamas cercana 100 km y por un gap
acimutal< 300'.

3.2.2.2. Red temporal Sur Pei, region Tacna-Moquegua

En el extremo Sur del Peren la reghn de Tacha - Moquegua, se ingtalna red temporal
durante los meses de Enero, Febrero y Marzo de 2003, constituida de 17 estacionégisiamol

de periodo corto, 16 fueron sensores de 3 componentes y una de sensor vertical (CON) (figura
3.6y cuadro3.2).

La red temporal regisbrun total de 1.762 eventos de subddeoce intracontinentales localiza-

bles. De ellos, 885 sismos presentan una locafiraconfiable, es decir, una RMS0,5 y un

numero de 6 fases Py Sy 1 fase S al menos, por lo que han sido considerados en el marco de
esta tesis.

La geometfia tanto de la red permanente RESISTE de Arica como de la red temporal del ex-
tremo Sur del Pér permite localizar muy bien la sismicidad de subdéoaile profundidad
intermedia y la sismicidad intracontinental existente entre la Cordillera de la Costa y la Precor-
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Figura 3.5Ubicacion geografica de las 13 estaciones de la red permanente RESISTE de Arica (triangu-
los invertidos negros).

dillera, ya que ellas se encuentran debajo de la red (figu83s3.6), pero ambas localizan con
mayores errores en latitud y en profundidad, la sismicidad de suldduicterplaca superficial

y la sismicidad intracontinental de la Cordillera Occidental, ya que ellas se encuentran afuera
de su cobertura acimutal.

3.2.2.3. Redtemporal Sur Pel, region Camana-Arequipa

Grange et al.[1984 instalaron una red temporal en el Sur del Raturante 3 meses en el

ano 1980 y otros 3 meses en €l1981, en la re@n de Arequipa, frente a Cam@adonde se
localizo el epicentro del sismo de Arequipa, del 23 de Junio de 2008Mv La red temporal

de 1980, de 300 km de extedmiaproximadamente, se constituye de 17 estaciones de periodo
corto, la red temporal de 1981, menos extensa (200 km aproximadamente), se constituye de
18 estaciones sisntgicas de periodo corto representadas en la figufaEsta figura ilustra
tambén la distribuddbn espacial del conjunto de datos procesaddGrange et al[1984, que

se utiliza en la tesis.

El estudio de la microsismicidad que realizaron se enfat la sismicidad de subdubai de
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Cuadro 3.2:Localizacion de las estaciones sismologicas de la red temporal instalada en el Sur del
Per( entre Enero y Marzo de 2003. Coordenadas geograficas de las 17 estaciones sismologicas de la

red temporal instalada en el Sur del Perl entre Enero y Marzo de 2003.

Nombre Estacbn | Lugar Longitud Latitud Altura
cll Calacala 17° 15,56’ S 70° 20,74 W 3.650 m
cal Calientes 17°51,49'S 70° 07,38' W 1.349m
cau Causuri 17° 46,03’ S 69 56,50' W 3.160m
con Conostoco 173647 S 70° 45,000 W 654 m
gol El Golpe 175785 S 700 37,52 W 266 m
ila llabaya 170 25,14’ S 70° 30,90' W 1.527 m
ilo llo 17° 38,85 S 71° 18,16 W 259 m
moq Moquegua 17 09,86’ S 70° 54,67 W 1.653 m
pal 1 Palquilla hasta 1/81 170 39,39'S 700 04,700 W 2.798 m
pal Palquilla desde 181 | 17° 35,47’ S 70°01,03' W 3.300m
sit Sitajara 17 2253 S 700 07,99' W 3.193m
cor Coruca 17 39,11’ S 70° 27,49 W 878 m
mat Matogroso 170 29,79’ S 700 42,72’ W 1.004 m
puq Puquio 17° 46,65’ S 70° 23,46' W 922 m
qui Quilahuani 17°18,94'S 70° 15,58’ W 3.272m
tar Tarata 17°28,91'S 70° 02,36 W 3.114 m
lay La Yarada 18°09,01'S 70° 28,64' W 109 m
rin Rinconada 17 20,12'S 700 59,78 W 1.022 m

profundidad intermedia de modo de caracterizar en detalle la horizontahzdeia placa Naz-
ca a 100 km de profundidad y en la sismicidad intracontinental del ante-arco.

No pudieron asociar la sismicidad intracontinental encontrada en su estudio a la actividad de
fallas porque poco se sialde las estructuras de la regi En la presente tesis, se han utilizado
estos datos de manera de analizarlos junto a estudiosgiens que se realizaron degsudel
estudio.

3.2.2.4. Red nacional del Per

La red nacional permanente del Be&uenta con 2 estaciones sisggitas en el extremo Sur
del Peti regibn de Tacha-Moquegua, una en la mina Toquepala y la otra en el pueblo La Yarada
y con 5 estaciones en el Sur del &@en la regbn de Cama&-Arequipa.

Los datos registrados por esta red, entre 1981 y 2004, y localizaddayema and Rodriguez
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Figura 3.6 Ubicacion geografica de las 17 estaciones de la red temporal instalada en el Sur del Per en-
tre Enero y Marzo de 2003 (triangulos invertidos blancos).

[1991]] son representados en este estudio. Las localizaciones de estos datos presentan un error
mayor que en las de las otras redes por la densidad de estaciones menor, sin embargo estas
localizaciones indican rasgos de la sismicidad de l@regi
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Figura 3.7:Ubicacion geografica de las 18 estaciones de la red temporal instalada en la region Ca-
nama-Arequipa en el Sur del Perti en 1981 gwange et al[ 1984 (triangulos invertidos blancos). Los
circulos representan los sismos registrados y localizados3range et al[1984, su color representa

su profundidad segiln la escala de colores especificada.

3.2.3. Adquisicbn y Procesamiento de los datos locales

En el farrafo siguiente se detalla la adquiéitiy el procesamiento elaborado para los datos
registrados por la red permanente RESISTE de Arica y por la red temporal dedia Tegha-
Moquegua del Sur del Per

Dentro del conjunto de datos presentado para estudiar la sismicidad intracontinental del Orocli-
no de los Andes Centrales, los datos locales adquiridos necesitan una reldmaldgonodo

de cuantificar con precisn el error de localizaciones sobre los eventos intracontinentales. Se
presenta a continuam la metodolota empleada para los datos locales adquiridos durante esta
tesis y la estimadin de los errores asociados a las relocalizaciones definitivas.

Localizar significa determinar la ubicaci de un eventoismico en el espacio y en el tiempo,
consiste por lo tanto resolver un sistema de varias ecuaciones, basadas en el tiempo de viaje de
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Figura 3.8:Ubicacion geografica de las 7 estaciones sismologicas permanentes del Sur del Per( perte-
neciendo a la red nacional peruana (triangulos invertidos negros). Los circulos representan los sismos
registrados y localizados pdravera and RodrigugZ.991], su color representa su profundidad segln la
escala de colores especificada.

las ondas hacia las estaciones, para determinar los cuahrgtaos relativos al hipocentro del
evento que son: latitud, longitud, profundidad y el tiempo origen del evento, sabiendo que de
todos los paametros que conforman la solanihipocentral, la profundidad y el tiempo origen

del evento son los &s dificiles de determinar.

Relocalizar significa que, a partir de la localiZatpreliminar de los eventos caracterizados por
la mejor localizadin, se busca el mejor modelo de velocidad de la zonasea®ma en cuenta
las heterogeneidades del medio, lo que permite localizar ésrpnecishn ain cada hipocentro.

A continuacon, se detalla el proceso de localizatiy de relocalizaéin para los datos sola-
mente adquiridos antes y durante la tesis, es decir de los datos locales registrados por la red
permanente RESISTE de Arica adquiridos entre 1996 y 2003 y los datos locales registrados por
la red temporal del extremo Sur del Belurante el verano 2003.

No hubo necesidad de reprocesar los datositeiesos deEngdahl et al[199§, ni los datos
locales del Sur del Parde Grange et al[1984, puesto que ambos ya han sido relocalizados
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por estos autores.

Respecto de los datos regionales de la red nacional diel IBealizados pofavera and Rodri-
guez[1991]], estos no fueron reprocesados puesto que la red nacional det®es suficiente-
mente densa para obtener una buena locabmad® microsismos en la zona de estudio. Por lo
tanto, para los tres casos anteriores se utilizaron directamente sus resultados.

El procesamiento completo de localizatly relocalizadn se organi@ en las siguientes etapas:

1. Adquisicion y almacenamiento de las formas de ondas: La base de datos en SEISAN per-
mitidé organizar todos los archivos de las formas de onda de cada evento adquiridas en
terreno, de las lecturas de fase de cada evento y acceder a todos los programagisismol
cos que permiten llevar a cabo un procesamiento completo de datos locales.

2. Lectura de fases (picking) : lectura de las fases P, S, ondas de volumen, lectura de las
polaridades en caso de llegadas impulsivas. En el caso de la red permanente del Norte
de Chile, es el Servicio Sisnfmiico de la Univerdiad de Tarap¢Arica) que realiza las
lecturas de las llegadas de las ondas P y S y el que da una lodaiizaeliminar del
evento.

Y correccbn de la lectura de las fasesiculo del diagrama generalizado de Wadati

3. Localizacbn de los hipocentros: se redlia partir de los programas Hypoinverse o Hy-
pocenter,

4. Relocalizadn : bisqueda del mejor modelo de velocidad en 1 dintengien 3 dimen-
siones, localizaéin con el modelo de velocidad encontrado.

La buena localizaéin de un evento depende de la calidad de todas estas etapas y por lo tanto de
tres paametros esenciales:

1. Distribucion espacial de la red de estaciones sisigichs que lo registt En efecto, la
estabilidad nurarica de la soluéin hipocentral depende primero de la cantidad de esta-
ciones que detectan el evento, su fisg la distancia entre ellas.

2. Calidad de las lecturas realizadas sobre las formas de ostaisas registradas

3. Modelo de velocidad utilizado

3.2.3.1. Adquisicon y Base de datos

Respecto del procesamiento de los datos, el primer trabajo realizado en equipo (con Mathilde
Bordier, Sergio Contreras, Fadel Cazor, AdriVega, Michelle Miéioz, Mark Falvey y Denis
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Legrand) consisti en elaborar una base de datos en formato SEISAN con los datos de la red
permanente RESISTE de Arica y de la red temporal del extremo Sur del Pgte cambio

de formato consishi en realizar distintos programas en lenguage PERL que permitieron pasar
de la forma de onda codificada en formato GEOSTAR (formato del Institutoi$&tamfle Es-
trasburgo) en formato SAC y luego en formato SEISAN, t@nlgermitieron generar los Sfile,
archivos de lectura y procesamiento de SEISAN para luego ocupar las herramientas de SEISAN
para el procesamiento completo de los datos de ambas redes.

De este modo, es posible de una sola vez, realizar la lectura de las fases de los eventos, locali-
zarlos, realizar las lecturas de las polaridades, yakeluto de los mecanismo focalegsdllega
2004 Pérez 2004 Pinares 2006 Mufioz 20049.

3.2.3.2. Lecturas de fases y diagramas del &odo Generalizado de Wadati

Los errores en las lecturas de los tiempos de llegada de las ondas de cuerpo sacteeataa-

torio, por lo que es recomendable la utilizatidel metodo Generalizado de Wadati, adecuado

para verificar las lecturas de los tiempos de llegada de las ondas de cuerpcetesie permite

verificar si los tiempos de llegadadi®s de las ondas P y S cumplen el principio de causalidad,

es decir que, puesto que la velocidad de las ondas P es mayor que la de las ondas S, se debe
cumplir quetp < ts y asimismo para un par de estaciones iy j debe cumplirse que si la onda P
llega primero a la esta@n i que a la estaon j, las ondas S tambin debesin hacerlo, es decir

que sitp, < tp, entonceds, < ts;.

Los errores de lectura provienen a menudo de que la onda S no tiene una llegada impulsiva,
por lo que no esdcil identificarla, por lo tanto, al graficaé, — ts, en funcbn detp, — tp,, los

puntos que no obedecen a la simple cor@its, - ts, > tp, — tp, indican que deben rehacerse

las lecturas de fase de las estaciones j y k por lo menos. Para la red permanente RESISTE de
Arica, por lo general la lectura del tiempo de llegada de la onda S es bastante imprecisa ya que
los sisnbmetros son casi todos de componente vertical.

La relacbn siguiente es conocida comcekddo Generalizado de Wadati:

di
tSk_tSj _ (t0+\(/j_2)_(t0+v_ls _Vp

o=te,  (lo+ &)~ (o+) Vs

(3.1)

donde:

Vp Y Vs son respectivamente las velocidades de lasondas Py S
to es el tiempo origen

tp, ¥ ts, SON los tiempos de viaje de la onda P y S desde el faaoiso hasta la
estacdbn k
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dy es la distancia entre hipocentro y la esbadk.

El diagrama del Mtodo Generalizado de Wadati consiste en aplicar una régréseal al
conjunto de datos, para obtener una recta que pasa por el origen de coordenadas, cuya pendiente
corresponde a la réan de velocidadegg.

Para calcular la ram Vp/Vs promedio del conjunto de datos registrados por la red temporal

del extremo Sur del Pey se ha reducido el conjunto de datos de modo de tener solamente
eventos caracterizados por unas muy buenas lecturas de fase. Por lo tanto, de los 1.762 eventos
registrados, se han seleccionado los que presentan unaR\MSque fueron detectados por un
nimero de estaciones superior a 10 y que se ubican debajo de la red o en el contacto interplaca.

De este modo, se obtuvo una (naz‘\j—z = 1,74, puesto que la recta obtenida a partir de estos
datos pasa por el punto (0;0,04), y no pasa por el punto origen de coordenadas con un error
minimo de 0,04 (figur®.9).

Para el Norte de Chile para conocer Ia(mz—;’ se ha utilizado un conjunto de datos muy bien
procesadosHinares 2009 de Febrero 2001, se obtuvo un valorés?e: 1,75, y el punto que
pasa por x= 0 es 0,024 (figur&.9).

Cabe hacer notar que para el Sur deliPeel Norte del Chile, la ram x—z promedio es muy
similar.

Febrero 2001

Tsj-Tsk [seg] 45 |

Tsj-Tsk = 1,7529[Tpj-Tpk]
R® = 0,0954

tsi-tsj [s]

15 20 25 30 35 40 45 50
Tpj-Tpk [seg]

Figura 3.9:Diagrama de Wadati Generalizado para los eventos de Enero, Febrero, Marzo del afio 2003
para el Sur del Perli y Diagrama de Wadati Generalizado para los eventos de Febrero del afio 2001 para
el Norte de Chile.
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3.2.3.3. Localizaddn

Los programas computacionales utilizados para la locabmagé sismos utilizan un @odo
iterativo de ninimos cuadrados a partir de una sofurcinicial para encontrar el hipocentro de
un evento.

Los eventos registrados por la red permanente del Norte de Chile fueron localizados por una
versbn modificada del programa HYPOINVERSEI¢in, 1978, que incluye un aalisis (ba-

rrido) de profundidades iniciales para escoger la mejor profundidad. Los eventos registrados por
la red temporal del Sur del Refueron localizados por el programa HYPOCENTHRehert

et al, 1991 2005. La diferencia fundamental entre estos dos programas es que HYPOCEN-
TER incluye un modelo de velocidad que pueda alcanzar niveles arriba del mar y por lo tanto
tomar en cuenta muyatilmente la altura de las estaciones, lo cual es muy significativo en un
pas como Chile que en pocos cientos de kilometros cambia de miles de metros de altura. Sin
embargo, HYPOINVERSE asigna ponderadores sobre las lecturas con muy alta RMS, lo que
no hace HYPOCENTER, por lo tanto las RMS del HYPOCENTER son en genésatlava-

das que las de HYPOINVERSE en caso de lecturas malas, lo cual resalta mealidad del
proceso de lectura.

3.2.3.4. Relocaliza@n

Para relocalizar, es necesario encontrar un modelo de velocidadéss loemtano posible de

la realidad. En la bsqueda del modelo de velocidad, se determina el valor de las velocidades
sismicas de las ondas P y S y la profundidad de las mayores discontinuidades y en particular
el Moho. En los Andes Centrales, numerosos estudiodgieas muestran que el Moho varia
fuertemente desde la costa a la Cordillera, entre 35y 40 km de profundidad y entre 70 y 80 km
de profundidad, respectivamente. En los modelos de velocidad, la profundidad del Moho tiene
un impacto grande sobre la resofutihipocentral.

Para empezar, se utibizzl modelo inicial de capas planasdelouis et al[1994, referido a 5

km sobre el nivel del mar, con una profundidad del Moho a 52,75 km de profundidad y con una
razdn x—z de 1,75 obtenida anteriormente.

Luego se mejadr este modelo de velocidad unidimensional a partir de un conjunto de eventos de
subducabdn e intracontinentales de Febrero de 2001 utilizando&bdo inverso de VELEST
[Pinares 2004.

La inversbn dib como mejor modelo el llamado ANCORP en la fig8raQ Este modelo con-
verge nas @pidamente porgque no tiene que ajustar la velocidad de la primera capagstaue
se encuentra bastante profunda con respecto a los otros modelos.
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Figura 3.10:Convergencia de distintos modelos de velocidad inciales realizada por VELEST a partir
del conjunto de datos de Febrero 2001 del Norte de Clitiedres 2009.

Por lo tanto, se tratde ajustar la velocidad de la primera capa utilizando los tiros de la mina
Toquepala que se registraron durante la cdrapasmobgica en el extremo Sur del Fede
2003. Para ello, se calcularon las curvas camino-tiempo (figurg, las cuales permitieron
deducir la velocidad de la primera capa ya que las estaciones égoas se encontraban a una
distancia naxima de 50 km alrededor de la mina.

Este modelamiento mostique la velocidadismica Vp de la primera capa es 5 jeasta 2
km de profundidad. A 2 km de profundidad la velocidad sube abruptamente #s6ykoego
empieza a aumentar con un gradiente constante hasta 10 km de profundidad por lo menos.

De manera de considerar la variatidel Moho debajo del ante-arco, se realima tomograh
en el Sur del Péry en el Norte de ChileGallegqg 2004 (figura3.12.

A partir de estos modelos, se relocalizaron los eventos seleccionados en la primera parte. En
cuanto a los datos sisn@jicos, cabe hacer notar que las localizaciones de estos eventos intra-
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Figura 3.11Melocidad de la primera capa a partir de las curvas camino-tiempo de los tiros de la mina
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Figura 3.12:Seccion representando las variaciones de la velocidad sismica Vp y de su resolucion en

profundidad y perpendicular al margen. Esta seccion se realiz6 al medio de la red temporal del extremo

Sur del Per(.
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continentales superficiales astbien consti@das porque la distanciainima de cada evento a

la estaddbn sismobgica mas cercana estentre 6 y 33 km y porque elimero de estaciones que

los registraron es superior a 10. De esta manera, el error horizontal obtenido por los programas
numeéricos es de 1 km en horizontal y 4 km en profundidad, sin embargo, séestithkm en
horizontal y 8 km para considerar el error en el modelo de velocidad.
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3.3. Andalisis de la distribucion espacial de la sismicidad del
Oroclino de los Andes Centrales

A partir de los conjuntos de datos sisigicos descritos anteriormente, se géndos mapas
de sismicidad del Oroclino de los Andes Centrales.

3.3.1. Nuevos mapas de sismicidad del Oroclino
3.3.1.1. Mapa de macro-sismicidad

La figura3.13muestra la distribuéin espacial de los eventos témicos de magnitud mb
3,0 registrados por la red mundial entre 1964 y 2004 y relocalizaddsngutahl et al[1998§.

Para tener una mejor vési en profundidad que el color de los eventos y estimar mejor el manteo

de la placa en subdudui, la ubicaddn de los eventos intracontinentales, se han realizado 7
secciones perpendiculares a la fosa en la zona de estudio. Estas secciones son de 50 km de
ancho aproximadamente y astrepresentadas en la figl&d 4

La secobn E1 se encuentra muy cerca de Camanudad costera peruana, frente a la
cual ocurrd el sismo de Arequipa del 23 de Junio de 2001, esta @eaurta el gran

cahon del Colca y representa la sismicidad alrededor de los vocanes Sabancaya, Coropu-
na, Andahua-Valley y Firura-Nevados.

La secobn E2 se encuentra cerca de Mollendo en la costa y de Arequipa en la Cordillera,
se ubica al Norte delioc Tambo, implica los volcanes Chachani-Nevados, el Misti, el
Huaynaputina y el Ubinas los cualesastn actividad y bajo monitoreo peruano.

La seccbn E3 pasa por la regin Tacna-Moquegua, por la ciudad costera de lIte, pdoel r
Locumba e involucra los volcanes Tutupaca y Yucaman@y ah Sur Casiri-Nevados.

La seccbn E4 representa la sismicidad en el Oroclino de los Andes Centrales, donde
la costa presenta un cambio de acimut de aproximadament&ES@a secdn, mucho
menos ancha que las otras, describe la sismicidad de fanrdgiOxaya, pasa por Arica,
Putre y los volcanes activos del Norte de Chile, el Tacora, el Lexone, el Parinacota, el
Patulla-Pata, y el Analla. Describe la regide Oxaya.

La secobn E5 representa la sismicidad de la éegde Canfia y de Aroma, pasa por
Pisagua, ciudad costera, y representa los numerosos volcanes de éstaartne ellos
el Guallatire, el Isluga y el Arintica.
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Figura 3.13:Eventos telesismicos de magnitud mB,0 que ocurrieron entre 1964 y 2004 en el Oro-
clino de los Andes Centrales, registrados por la red mundial y relocalizadoEpgdahl et al[1999.

El rectangulo rojo ilustra el area de ruptura del terremoto de Arequipa. La flecha azul representa la bre-
cha sismica del Oroclino. Las lineas negras representan la orientacion de las secciones ortogonales a la
fosa. La topografia y la batimetria son &ndwell and Smithl997 ETOPO de 2 minutos de angulo,
muestreadas a 30 segundos de angulo.

La secobn E6 corresponde a la régi de Pica caracterizada por la ausencia de volcanes
activos holocenos, pasa por la ciudad costera de Iquique.

La seccbn E7 corresponde a la régi donde vuelven a aparecer los volcanes holocenos,
al Norte de la regin de Antofagasta y del Salar de Atacama, involucrando a volcanes
como el Irrupuntucu.
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Figura 3.14:Secciones ortogonales a la fosa con los eventos telesismicos de magnitud,thbue
ocurrieron entre 1964 y 2004 en el Oroclino de los Andes Centrales, registrados por la red mundial
y relocalizados poEngdahl et al[199§. La exageracion vertical de la topografia y de la batimetria
explica que hayan 2 escalas: la escala de la izquierda que corresponde a la profundidad de los eventos
graduada cada 20 km, la de la derecha, a la topografia y a la batimetria graduada cada 6 km. La
ubicacion geografica de las secciones se encuentra en la f&yliBa

3.3.1.2. Mapa de micro-sismicidad

La figura3.15 muestra el conjunto de todos los datos si$igmlos locales de magnitud mL
< 4,0, registrados por las redes locales temporales y permanentes presentadas anteriormente,
procesados en este trabajo y en trabajos anteriores como lo fue especificado anteriormente. La
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figura3.15espedica tambeén las redes locales y regionales que registraron estos datos.

Estos datos se adquirieron en periodos distintos:

- en 1981 en la re@n de Camas-Arequipa, Sur del Par
- en 2003 en la regn de Tacha-Moquegua, Sur del &er
-y entre 1996 y 2003 en el Norte de Chile.

-14 -72 -70 -68

Figura 3.15:Eventos locales de magnitud mal 4,0, registrados por las redes locales temporales en
1981 y en 2003 y por las redes permanentes entre 1981-2004 y entre 1996-2003, procesados en este
trabajo y en trabajos anteriores. El rectangulo rojo ilustra el area de ruptura del terremoto de Arequipa.

La flecha azul representa la brecha sismica del Oroclino. Las lineas negras representan la orientacion
de las secciones ortogonales a la fosa. La topografia y la batimetria s@andwell and Smithl997

ETOPO de 2 minutos de angulo, muestreadas a 30 segundos de angulo.

La figura3.16presenta las mismas secciones perpendiculares a la fosa E1, E2, E3, E4, E5, E6
gue la figura3.14 No aparece la sedn E7 ya que los datos locales procesados en esta zona
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0 200 400

6000
0
- -6000

volcanes
holocenos

Figura 3.16Secciones ortogonales a la fosa con los eventos locales registrados por la red permanente
RESISTE de Arica entre 1996 y 2003, por la red temporal de la region Tacna-Moquegua del Sur del
Per( instalada en 2003, por la red temporal de la regibn Camana-Arequipa del Sur del Per( instalada
en 1981 y por la red nacional de PerQ.

La exageracion vertical de la topografia y de la batimetria explica que hayan 2 escalas: la escala de la
izquierda que corresponde a la profundidad de los eventos graduada cada 20 km, la de la derecha, a la
topografia y a la batimetria graduada cada 6 km. La ubicacion geogréafica de las secciones se encuentra
en lafigura3.15
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3.3.1.3. Resultados generales

Las figuras en plant8.13y 3.15 muestran la distribudin de la macro- y micro-sismicidad

del Oroclino de los Andes Centrales. EI mapa de macro-sismicidad representa un conjunto de

datos homogneo mientras que el mapa de micro-sismicidad representa un conjunto de datos

hetero@neo ya que fue registrado por redes distintas, cuya densidad de estaciones y tiempo de

registro es diferente. Se destaca por ejemplo un maymerno de eventos en el Norte de Chile
donde opear durante variosf#os la red permanente RESISTE de la Universidad de Tasapac

A pesar de la diferencia de los datos, los mapas (figBre3y 3.15 y las secciones (figuras

3.14y 3.16 muestran los mismos rasgos de sismicidad, se describen a cordimuaci

La distancia horizontal entre la fosa y los eventos de subdoauas superficiales au-
menta al acercarse al Codo.

La distancia horizontal entre eventos de subdurtaias superficiales y los ubicados a 90

km de profundidad es, a grandes rasgos, constante en toda la zona del Oroclino de los An-
des Centrales, lo que sugiere que el manteo de la sul@tfuccivara significativamente

entre 0 y 90 km de profundidad en toda la zona.

La distancia horizontal entre eventos de subdutcibicados entre 90 km y 200 km de
profundidad vaia a lo largo del Oroclino y en particular, al Norte de la latituds,dos
eventos de profundidad entre 90 km y 150 km se alejan fuertemente del araaigolc
sugiriendo la horizontalizagn de la zona de Wadati-Befio

El plano de Wadati-Benib se encuentra entre 90 km de profundidad y 120 km de pro-
fundidad debajo del arco va@aico para los datos teiemicos y entre 120 km y 150 km

de profundidad para los datos locales. El rango de profundidades dado por los datos te-
lessmicos es consideradoas correcto ya que la mayarde los datos locales debajo del
arco se encuentran afuera de la red local que los registra.

Los distintos conjuntos de datos revelan la existencia de una sismicidad intracontinental
moderada entre 0 y 60 km de profundidad (color amarillo y naranjo) que ocurre en las
distintas unidades morfoestructurales del Oroclino de los Andes Centrales, debajo del
Altiplano, del arco voléanico, y del ante-arco, lo que se observa té@nlen las figuras
3.14y 3.16

Sin embargo, se destacan rasgos en el mapa de macro-sismicidad3figucpie no se obser-

van en el mapa de micro-sismicidad (fig@4a5 e inversamente.

En el caso de los datos telesicos (figura8.13y 3.14) y analizando la sismicidad de subduc-

cion:
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Se observan las numeros&plicas del sismo de Arequipa (eventos de color amarillo y
naranjo.

Cabe destacar la escasa sismicidad entre 0 y 90 km de profundidad en el Codo mismo.

En el caso de los datos telsmicos (figuras3.13y 3.14) y analizando la sismicidad intra-
continental, los eventos se concentran principalmente en el arcamiaicmientras que en el
ante-arco los eventos soramescasos. En la figuBal3 se observa que:

En el ante-arco, varios eventos intracontinentales se encuentran alrededor de las secciones
E3yE7.

Debajo de la Cordillera de la Costa, no hay eventos intracontinentales de magnitud
mb > 3,0.

Debajo de la Depresn Central, se encuentran 9 eventos intracontinentales locali-
zados entre 10 y 60 km de profundidad.

Debajo de la Precordillera, 10 eventos intracontinentales se encuentran entre 10 y
60 km de profundidad, se ubican en magagn el imite oriental del ante-arco o en
el borde Oeste del arco véloico Holoceno.

En el arco volanico, 18 eventos intracontinentales, concentrados en z@mgas, el
mayor conjunto de eventos ocurre cerca de las secciones E1y E5.

En el Altiplano, varios eventos intracontinentales se encuentran alrededor de las secciones
E2yE3.

En el caso de los datos locales (figuBak5y 3.16) y analizando la sismicidad de subduati

Cabe destacar la ausencia de sismicidad entre 30 y 60 km de profundidad en una franja
paralela al borde costero peruano mientras que en el Norte de Chile esta sismicidad es
muy intensa.

Se observa, en las secciones de sismicidad registrada por la red permanente E4, E5, la
existencia de la doble zonesmica debajo de 100 km de profundidad, descritaGmmte

et al.[1999 la cual no se observa ni con los datos tedescos, ni con los datos de redes
temporales cuyolmero es probablemente insuficiente.

En el caso de los datos locales (figuBakby 3.16) y analizando la sismicidad intracontinental, a
contrario de los datos telssnicos, no se observa una mayor concentraen el arco volanico
gue en el ante-arco. En la figugal5 se observa que:
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En el ante-arco, la micro-sismicidad intracontinental se distribuye principalmente debajo
de la Precordillera. En el Sur del Peta microsismicidad se distribuye paralela al mar-
gen en el Sur del Peya lo largo del gran sistema téaico de Incapuquio. En el Norte de
Chile, la microsismicidad se agrupa en enjambres en el Norte de Chile, el mayor enjam-
bre se encuentra en la régide Aroma (19,65), el otro en la re@n del volé&n Mioceno

de Sucuna (1878).

La micro-sismicidad intracontinental ocurre en la DefmesCentral y la Cordillera de la
Costa, pero de maneraasmdifusa salvo en la remi de Pisagua, cerca de la desemboca-
dura de losios Camarones y Victor, donde la cantidad de eventos intracontinentales es
importante y se confunde con una intensa sismicidad de suldduoterplaca (19,8S).

Debajo del arco volnico, se observan cuatro focos de microsismicidad intensa, tres en
el Norte de Chile y uno en el Sur del Beuno se encuentra al pie del vaftactivo Yuca-
mane (17,2S), otro se encuentra en la régide Visviri, entre el volan activo Parinacota

y el volcan activo Lexone (18), otro se encuentra al pie del vaicactivo Guallatire
(18,5'S), otro entre el volan activo Arintica y Isluga (18;&).

3.3.2. Analisis de la sismicidad de subducéin del Oroclino
3.3.2.1. Manteos del plano de Wadati-Bentd

Por un lado, tanto los datos telesicos (figuré8.17) como los datos locales (figuBal8 mues-
tran que no existe nirign cambio de manteo de la placa en subdut@ntre 20 y 80 km de
profundidad a lo largo del Oroclino de los Andes Centrales (recta roja en las secciones).

A partir de la figura3.17, se estima un manteo de la placa en subducantre 20 y 80 km de
profundidad, de 28en todo el Oroclino de los Andes Centrales.

A partir de la figura3.18 se estima un manteo de la placa en subducantre 20 y 80 km de
profundidad, de 30, superior al anterior. Este manteo debe de ser sobre-estimado ya que los
eventos superficiales y profundos del plano de subdunaod se encuentran debajo de las redes
locales, por lo tanto su localiz&ti presenta mayores errores.

Por otro lado, tanto los datos telesicos (figura3.17) como los datos locales (figufal8
muestran una varia@n del manteo del plano de subduitia profundidades superiores a 80
km a lo largo del Oroclino (recta azul en las secciones).

A partir de la figura3.17, se estima un aumento del manteo de la placa en suliquira
profundidades superiores a 80 km, déd. 80, del Norte del Codo hacia el Codo mismo y se
estima una disminuoh del manteo de la placa desde el Codo mismo hacia el Sur del Codo, de
30a25.
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Figura 3.17:Manteos del plano de Wadati-Beffi@stimados a partir de los eventos telesismicos de
magnitud miz> 3,0 registrados por la red mundial y relocalizados geémgdahl et al[199§. La recta

roja representa el manteo promedio estimado a partir de la distribucion de los eventos de 0 a 80 km
de profundidad; la recta azul representa el manteo promedio estimado a partir de la distribucion de los
eventos de 80 a 150 km de profundidad.

A partir de la figura3.18 se observa un pdtn bastante similar, pero los valores estimados de
los manteos son mayores. Se estima un aumento del manteo de la placa en éubgacai
profundidades superiores a 80 km, de&®835, del Norte del Codo hacia el Codo mismo y
luego no se observa ninguna dismirarcdel manteo hacia el Sur del Codo.

El cambio de manteo del plano de subdbococurre a 80 km de profundidad aproximada-
mente en todas las secciones (figugak/y 3.18. Esta profundidad corresponde al isoterma
400°sedin Yafnez and Cembrarj@004 donde el acoplamiento de la interfaz de una falla vuelve
ddctil sedin Perfettini and Avoua§2004.
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Figura 3.18Manteos del plano de Wadati-Bejfiestimados a partir de los eventos locales de magnitud

mL < 4,0, registrados por las redes locales temporales o permanentes, procesados en este trabajo y en
trabajos anteriores. La recta roja representa el manteo promedio estimado a partir de la distribucion de
los eventos de 0 a 80 km de profundidad; la recta azul representa el manteo promedio estimado a partir
de la distribucion de los eventos de 80 a 150 km de profundidad.

3.3.2.2. Variacbn de la sismicidad a lo largo del plano de subducon

Por un lado, tanto los datos telesicos (figuré8.19 como los datos locales (figuBa20 mues-

tran que, en el extremo Norte de Chile, en las secciones E4, E5, E6 y E7, la sismicidad de sub-
duccibn de profundidad intermedia es intensadglos azules) mientras que la sismicidad de
subducadn de la zona sism@gica es mucho & moderada y a veces escasa ($ecE4 de la
figura3.19.

Por otro lado, tanto los datos telesicos (figura3.19 como los datos locales (figu&20
muestran que, en el extremo Sur del(Rem las secciones E1, E2, E3 (figuBag9 3.20), la
sismicidad de subdudm de la zona sism@&gica es intensa ifculos rojos) mientras que la
sismicidad de subdudm de profundidad intermedia es muchésmmoderada y a veces escasa
(seccon E2 de las figural3.19y 3.20.

La intensidad de la sismicidad de subdé@occambia a lo largo del plano de subdaecy a lo
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Figura 3.19Variacion del namero de eventos a lo largo del plano de Wadati-Bestiservada a partir

de los eventos telesismicos de magnitud>n®)0 registrados por la red mundial y relocalizados por
Engdahl et al[199§. La elipse roja muestra que la mayor cantidad de eventos se encuentra en la zona
sismogeénica, la elipse azul a profundidades intermedias. La elipse verde destaca la casi-ausencia de
sismicidad entre 60 km y 80 km de profundidad.

largo del Oroclino.

La intensa sismicidad de subduicide la zona sism@gica del Sur del Parcomparada a la
escasa sismicidad del Norte de Chile puede reflejar la vanaitg| ciclo $smico a lo largo del
Oroclino, en efecto en el Sur del Revcurrid la fase co-smica y post-smica mientras que en
el Norte de Chile no.

Sin embargo, la intensa sismicidad de subdutdie profundidad intermedia del Norte de Chile

comparada a la escasa sismicidad del Sur dél Rese puede explicar del mismo modo ya que
ambos segmentos se caracterizan por un periodoistaD largo. Otro mecanismo tiene que

explicar esta diferencia notoria.

Cabe hacer notar que todas las secciones de las fi§utAy 3.20 muestran una ausencia
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Figura 3.20Variacion del namero de eventos a lo largo del plano de Wadati-Bestiservada a partir

de los eventos locales de magnitud g, 0, registrados por las redes locales temporales o permanentes,
procesados en este trabajo y en trabajos anteriores. La elipse roja muestra que la mayor cantidad de
eventos se encuentra en la zona sismogeénica, la elipse azul a profundidades intermedias. La elipse verde
destaca la casi-ausencia de sismicidad entre 60 km y 80 km de profundidad.

de sismicidad de subduéci de profundidad intermedia entre 60 km y 80 km para la micro-
sismicidad y entre 60 km y 100 km de profundidad para la macro-sismicittadls verdes).

A estas profundidades tan&n ocurre el cambio de manteo del plano de subéacgios cam-
bios de acoplamiento magico de la interfaz de las dos placas desde la zona s&rtaga

la "brittle creep fault zone” y desde la "brittle creep fault zone” a la "ductile zone”. Esta au-
sencia de sismicidad pddrestar controlada por la presencia de la "brittle creep fault zone”,
el deslizamiento asmico en la interfaz poth controlar el nivel de sismicidad en la placa en
subducabn.

3.3.3. Analisis de la sismicidad intracontinental del Oroclino

Tanto los datos telésmicos (figura8.21) como los datos locales (figuBa22) revelan la existen-
cia de una sismicidad intracontinental a lo largo de todo el Oroclimoulos naranjos). Aunque
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Figura 3.21Sismicidad intracontinental debajo del ante-arco y del arco volcanico del Oroclino de los
Andes Centrales observada a partir de los eventos telesismicos de magnitu@ tiegistrados por

la red mundial y relocalizados pdéngdahl et al.[1998. La elipse naranja destaca la presencia de
sismicidad intracontinental debajo de todas las unidades morfoestructurales, la elipse morada destaca
la sismicidad intracontinental profunda debajo del ante-arco. La recta amarilla representa el frente
precordillerano que divide el Oeste caracterizado por una sismicidad profunda y el Este caracterizado
por una sismicidad superficial.

se observa en todas las secciones, se encueagitensa en el Sur del RgiE1, E2, E3) que
en el Norte de Chile (E4, E5, E6, E7).

Esta sismicidad intracontinental se encuentra debajo de cada una de las unidades morfoestruc-
turales del borde Oeste del Oroclino de los Andes Centrales: el ante-arco, el arco y el Altiplano.

Debajo del ante-arco, la sismicidad intracontinental tiene la particularidad de ocurrir superfi-
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Figura 3.22Sismicidad intracontinental debajo del ante-arco y del arco volcanico del Oroclino de los
Andes Centrales observada a partir de los eventos locales de magnitud, registrados por las

redes locales temporales o permanentes, procesados en este trabajo y en trabajos anteriores. La elipse
naranja destaca la presencia de sismicidad intracontinental debajo de todas las unidades morfoestruc-
turales, la elipse morada destaca la sismicidad intracontinental profunda debajo del ante-arco. La recta
amarilla representa el frente precordillerano que divide el Oeste caracterizado por una sismicidad pro-
funda y el Este caracterizado por una sismicidad superficial.

cialmente debajo de la Precordillera (entre 10 y 20 km de profundidad) y de profundizarse al
acercarse al plano de subdumtidrculos morados) es decir debajo de la Defineentral y
de la Cordillera de la Costa (hasta 60 km de profundidad).

La Precordillera parece constituir umite en el comportamientdssnico del ante-arcoifiea
amarilla: frente precordillerano). Al Oeste de la Precordillera, la sismicidad se conecta a la
subducadn y se localiza entre 10-20 km y 60 km de profundidad. Al Este de la Precordillera,

la sismicidad se encuentra entre 0 y 40-50 km con una gran cantidad de eventos entre 0 y 8 km
de profundidad.
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En efecto, debajo del arco y del Altiplano, la sismicidad intracontinental se distribuye principal-
mente en la parte superior del arco (fig@ra2, pero puede ocurrir &s profundamente como
lo muestra secon E1 de la figur&.21

En la secdn E6 aparece una sismicidad superficial debajo de la Precordillera, al pie Oeste del
arco vol@nico actual, que corresponde a laglicas del evento de Aroma (24 de Julio de 2001)
(como se ve en el cafulo siguiente).

La sismicidad ras superficial debajo de la Precordillera, del arco y del Altiplano se relacio-
naia a la actividad de estructuras superficiales. Debajo del arco, la intensa actigiaéchs
esh relacionada al volcanismo.

Los datos sism@lgicos telesmicos analizados en una ventana de tiempo déd§, ae 1964 a

2006 y los datos locales analizados en una ventana de tiempdide d&@1996 a 2003 muestran

gue existe una sismicidad intracontinental importante en el margen Oeste del Oroclino de los
Andes Centrales.

Con respecto al arco vadaico, los datos de macrosismicidad (Mvb,0) muestran que el arco

del Sur del Pdres muy activo (Coropuna, Sabancaya, Ticsani) y que el arco del Norte de Chile
mucho menos (Nevados de Putre). En cambio, los datos de microsismicidad registrados por
redes temporales (3 meses) y permanent@@s)af. < 4,0) muestran que a excepnide los
volcanes Yucamane y Tutupaca, el arco &alco del Sur del Péres menos activo, que el arco
chileno que presenta una microsismicidad intensa distribuidaieless (Visviri, Cuenca de
Lauca, Arintica).

Durante la ventana temporal de obseréagi40 & o0s), el ante-arco del Oroclino de los Andes
Centrales se caracteriza por una macro- y micro-sismicidad menos intensa que la del arco, pero
ocurrieron en el ante-arco eventos de mayor magnitud que en el arco.

El ante-arco del Oroclino de los Andes Centralea eatacterizado por una sismicidad profunda
gue se encuentra principalemente debajo de la Cordillera de la Costa y de |la refesiral;
la sismicidad profunda en el arco es un rasgo nuevo para los Andes Centrales.
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3.4. Significado de la distribucon espacial de la sismicidad
del Oroclino de los Andes Centrales

3.4.1. Reladbn con el acoplamiento me&nico a lo largo de la interfaz de
subduccbn en el Oroclino

La sismicidad intracontinental profunda (entre 30 km y 60 km de profundidad) ocurre debajo
del ante-arco encima de la zona de subdutgiparece "conectarse” a ella.

ANCORP[20093 sugieren que la sismicidad "intracontinental” que observan cerca del plano

de subducdn en Antofagasta y se parenta fuertemente a la que se observa en el Oroclino es
en realidad de subdudui. Es la placa en subduba que est fallada y desplazada y genera
microsismicidadNippress and Rietbrodk007 observan una sismicidad intracontinental cerca

del plano de subdua@mn en Antofagasta con una geonntvertical y una distribuéin temporal
espedica: los primeros eventos ocurren cerca del plano de sulimhydosiltimos a la vertical.
Interpretan estos resultados como un trayecto de fluidos que ascenden verticalmente debidos a
la desidratadin de la placa o@nica en subducon.

En nuestro caso, esta sismicidad intracontinental profunda ocurre a profundidades donde la
sismicidad de subdudm disminuye (figuré.21) y donde la placa cambia de manteo (figuras
3.21y 3.22.

Es mas probable que esta sismicidad intracontinentélasttrolada por el acoplamiento nraec
co de la interfaz que v a lo largo del plano de subduoni

Esta sismicidad intracontinental profunda se asemeja fuertemente a la microsismicidad anali-
zada porCattin and Avoua¢200( (figura 3.23 en el cabalgamiento principal de Himalayas
(Main Himalayan Thrust). Estos autores sugieren que la microsismicidadjasitada por el
aumento de esfuerzos (stress build-up), cercaindd inferior (downdip end) de la zona de

falla bloqueada, que genera una deforrda@hstica (elastic straining) en la corteza adyacente

a la interfaz. Este aumento de esfuerzos se produce por el deslizamisnia®n la interfaz

gue se encuentra debajo de la zona signa@® y que se caracteriza por un comportamiento
transitorio entre sismagico y dictil como lo explicanPerfettini and Avoua¢2004 deno-
minandola "Brittle Creep Fault ZonePgrfettini and Avoua2004.

La sismicidad intracontinental se "conecta” a la subdut@ 60 km de profundidad aproxi-
madamenteKlotz et al.[200] y Chlieh et al.[2004 a partir de los datos GPS registrados
en periodo intefismico en el Norte de Chile muestran que la zona de falla bloqueada (Loc-
ked Fault Zone $imoes et a].2004) o zona sismognica (Seismogenic Zon®¢grfettini and
Avouac 2004) termina a 33 km y 35 km de profundidad respectivamente.
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Figura 3.23:(a) Comparacion entre los mecanismos focales y el manteo de los planos de maximo
esfuerzo de Coulomb debido a los esfuerzos intersismicos y regionales. (b) Distribucion espacial de la
micro-sismicidad con respecto a la profundidad y la variacion de los esfuerzos de Coulomb sobre planos
orientados 6ptimamente calculados después de 350 afios de acumulacion de deformacion intersismica.
[Cattin and Avouac200d.

3.4.2. Arquitectura del ante-arco y del arco del Oroclino

Los datos teldsmicos y locales muestran que la sismicidad intracontinental del Oroclino de los
Andes Centrales ocurre en un amplio rango de profundidades de 0 a 60 km aproximadamente.

Los histogramas de la figu@24 que ilustran la distribubn en profundidad de los eventos
intracontinentales, muestran que, la sismicidad intracontinental alcanza valores de profundidad
muy grandes, lo que indica que ndl® la corteza superior egssnica, pero tamen la corteza
inferior y el manto superior.

Debajo del ante-arco, la sismicidad intracontinental seghtre 10 - 20 km y 60 km de profun-
didad. Puesto que debajo de la costa, el Moho se situa a 48 KMGQRRP 2003, los eventos
intracontinentales de profundidad entre 40 y 60 km, cercanos a la subducesiden en el
manto superior.

Al analizar en detalle los histogramas (fig®.24), se observa que debajo del ante-arco, entre
16 y 27 km de profundidad6to ocurrb un sismo durante los 4Gias de observagn y entre
40y 48 km, tamhin. Estos sismos pddn no encontrarse exactamente a estas profundidades.
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Figura 3.24:Histogramas representando (1) el nimero de eventos intracontinentales del catalogo de
Engdahl et al[1998 en funcion de la profundidad y (2) el error en profundidad en km de estos eventos.

Por ejemplo, el sismo de 19,9 km de profundidad@1£2002, Mw= 5,6, Norte de Chile) que

es la mayor &plica del sismo de Aroma y cuyo error en profundidad es de 4 km, séapodr
considerar ubicado a 16 km de profundidad. Asimimo, el sismo de 44,7 km de profundidad
(Mw = 5,3, 2503/2002, Sur del Pér) ubicado cerca de la falla de Iquipi que presenta un error
en profundidad de 14 km, se paaiconsiderar ubicado a 30 km o a 40 km por ejemplo.

El ante-arco poda presentar una capaafil de 0 a 16 km de profundidad aproximadamente

en la corteza superior es decir debajo de la Precordillera. Entre 16 y 27 km de profundidad,
se podra considerar una ausencia de macro-sismos. Los sismos que ocurren a profundidades
mayores que 27 km se pueden interpretar como consecuencia del comportaraigihiefr
ante-arco, ya que se encuentraasncerca de la subduéa, donde el ante-arco esamfiio y

por lo tanto fagil (ver figuras3.25y 3.26).

Al analizar en detalle los histogramas (figi.24), se observa que, debajo del arco, la sismici-
dad intracontinental se && entre 0 y 50 km de profundidad.

El rango entre 0 y 8 km es el rang@mpequio que contiene el mayofimero de eventos. Por
lo tanto, debajo del arco, la capa superiagit podiia presentar 8 km de profundidad.

Entre 8 y 20 km, 8lo un sismo ocurd durante los 40f@s de observagn, es el sismo cerca
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del volcan Nevados de Putre (Mw 5,2, 2510/1998, Norte de Chile) cuya profundidad ha sido
fijada en 15 km en el proceso de localizatiimplicando que poth variar un poco. La capa
entre 8y 20 km de profundidad pddinterpretarse comaidtil y corresponder a la zona de baja
velocidad observada y analizada pfaran et al[2003, ANCORP[2003 debajo del Altiplano
(Low Velocity Zone (LVZ)).

3.4.3. Estado érmico del ante-arco y del arco del Oroclino

A volcanes -100 4
holocenos

-200 A : : :

Figura 3.251sotermas calculadas pofafiez and Cembrarj@004 sobrepuestas a la sismicidad intra-
continental del Oroclino observada a partir de los eventos telesismicos. Se observa que la mayoria de la
macrosismicidad ocurre entre las isotermas entre°Z59 350°C.
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Figura 3.26:sotermas calculadas porafiez and Cembrarf®004 sobrepuestas a la sismicidad in-
tracontinental del Oroclino observada a partir de los eventos locales. Se observa que la distribucion de
la microsismicidad sigue las isotermas entre 25¢ 350°C.

Al superponer las isotermas, calculadas Yafiez and Cembran@004 a partir de la edad,
de la velocidad y del manteo de la placa Nazca en subolueri el Norte de Chile, sobre las
secciones de sismicidad (figura5y 3.26), se evidencia que la sismicidad intracontinental
del Oroclino de los Andes Centrales se desarrolla principalmente a temperaturasisticaser
de la transidn fragil-semi-fagil-plastica sugiriendo que esta sismicidachgstincipalmente
controlada por la estructurarmica del continente.

Debajo del arco sin embargo, varios eventoaresicalizados a temperaturas superiores a 500
°C, se podian relacionar con cambios de fase minegaa.

Sabiendo que la transan fragil-ductil ocurre entre 30@ (plasticidad del quarzo) y 450
(plasticidad del feldespato) y que la capa superiagifrdel ante-arco eatentre 0 y 16 km
de profundidad debajo de la Precordillera y entre 27 km y 60 km cerca de la sufoduslci
gradiente gecé!rmicoAA—Z del ante-arco se encuentra entfg 25°/ km mientras que sabiendo
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gue la capa fgil del arco est entre 0 y 8 km de profundidad, en el arco el gradienteagento
es en promedio 40km.

Por lo tanto, la sismicidad confirma que el gradiente @geoico es menor en el ante-arco que
en el arco, lo que indica que el ante-arco es una unidasl imida que el arco como ya fue
sugerido poiSpringer[1999.

Los datos teldsmicos muestran taném que en el ante-arco ocurren sismos de magnitud mayor
a los del arco. En el ante-arco, en@@s ocurrieron cuatro sismos de magnitud Mv.8, el
mayor siendo el de Aroma de magnitud Mw6,4 mientras que en el arco, en@s ocurrieron
diez-y-ocho sismos de magnitud M5.0, los mayores siendo de magnitud Mwb,3. Esta
observadn muestra tambin que el ante-arc o esamiigido que el arco y que los esfuerzos de
cizalle acumulados en el ante-arco son mayores que los del arco.

La existencia de eventos intracontinentales, entre 35 y 50 km de profundidad, debajo del arco,
es una observa@n nueva que sugiere que la corteza inferior t@mkes ssmica. La estruc-

tura €rmica muestra que las temperatura son muy altas a estas profundidades, por lo tanto el
comportamiento de la corteza inferior no e&giit, esta sismicidad se pddrexplicar por otros
procesos como por ejemplo el cambio de fase mineral.
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3.5. Andalisis y Significado de los mecanismos focales asocia-

dos a la sismicidad intracontinental

Se generaron tamdm nuevos mapas de los mecanismos focales asociados a la sismicidad in-
tracontinental del Oroclino de los Andes Centrales. Ellos permiten caracterizar laaticeem
correspondiente a cada sismo intracontinental.

En el caso de los sismos de magnitud Mv6.0, se han utilizado los mecanismos focales del
catalogo de Harvard de 1976 a 2006 (hitparvard.seismology.edu). Los hipocentros asociados
a estos mecanismos focales de 1976 a 2004 son localizad&ngdahl et al[1998, los de
2005 y 2006 son localizados por el ISC (International Seismological Center).

En el caso de los sismos de magnitud Mwb.0, el deslizamiento en la falla que ocurre du-
rante el sismo alcanza algunas decenas déroetrbs, este deslizamiento es suficientemente
significativo para asimilarlo a un movimiento actual de la falla en la zona del hipocentro.

En el caso de los micro-sismos se han determinado los mecanismos focales étodel de la
distribucibn de la polaridad de las ondas P (llegada impulsiva de la onda P) en la esfera focal.
Se determinaron los mecanismos focales para los micro-sismos intracontinentales con soluci
hipocentral muy estable y los que contaban por lo menos con 6 polaridades muy claras y bien
distribuidas en la esfera focal. Los sismos que cumplieron con estos requisistos no son sismos
muy superficiales como se \ea continuadn.

En el caso de los micro-sismos, el deslizamiento generado en la falla durante el sismo es muy
pequéio (algunos ceinnetros n&ximo), es por lo tanto difil de asimilar este deslizamiento al
movimiento actual de una falla principal, se interpret@srbien como la actividad de micro-
fracturas relacionadas a la actividad de la falla principal.

Los mecanismos focales de micro-sismos presentan en general una variabilidad grande, pero en
algunas oportunidades las soluciones son suficentement consistentes para poder determinar una
orientacon de los ejes Py T.

3.5.1. Nuevos mapas de mecanismos focales asociados a sismos intracon-
tinentales

3.5.1.1. Mapa de mecanismos focales asociados a macro-sismos

La figura3.27presenta todos los mecanismos focales de los sismos intracontinentales de mag-
nitud Mw > 5.0 del Oroclino de los Andes Centrales.
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Figura 3.27Mecanismos focales de los eventos intracontinentales de®@: Las fechas debajo de

los mecanismos focales se leen/ddfyy. Los circulos representan los eventos telesismicos del catalogo
de Engdahl et al.[1999, los circulos de tamafo grande representan los eventos intracontinentales.
Los cuadrados corresponden a los eventos telesismicos intracontinentales no relocalizatiogdzir

et al. [1998. El color representa la profundidad de los eventos. Los triangulos rojos representan los
volcanes holocenos. La linea negra corresponde a la lindaejghart[ 1994.

Los mecanismos focales se distribuyen esencialmente a lo largo del aranigol¢9), se ob-
servan 2 sismos intracontinentales con mecanismos focales en el Altiplano, 3 en la Precordillera
del ante-arco, y 1 en la DeprésiCentral.

En el arco, los mecanismos focales de los eventos de magnitud BI@ se concentran espe-
cialmente debajo de los volcanes Coropuna o Firura Nevados, Sabancaya, Ticsani y Nevados
de Putre.

Los Unicos tres sismos de Mw 5,5 asociados a mecanismos focales, los mayores del margen
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activo del Oroclino de los Andes Centrales, ocurrieron en el ante-arco y son los de Aroma (Mw
= 6,4, 24 de Julio de 2001), de Chiapa (Mwb,6, 14 de Enero de 2002) y de Cuajone (Mw
5,8, 05 de Marzo de 1996).

En el arco, todos los sismos asociados a mecanismos focales son de magngusl, Mw

La distribucbn espacial de los mecanismos focales muestra, por lo tanto, una mayor actividad
en el arco, pero de menor magnitud a la que pudo ocurrir en el ante-arco durante la ventana de
observadn.

Todos los mecanismos focales del Oroclino de los Andes Centrales indican movimientos trans-
currentes y normales, no se obseningin mecanismo focal correspondiendo a movimientos
inversos. Esta observaci concuerda con los datos de nediaeata deMercier et al.[1993,

Sébrier et al[1985 quienes mostraron que los Andes Altosaesen extensin y no en com-
presbn. Estos datos sugieren que la deforraa@ctual del arco y del ante-arco no seiaan
compresdn.

Si bien los movimientos actuales de las fallas activas del Oroclino de los Andes Centrales pare-
cen homo@neos a lo largo del Oroclino, es decir normales y transcurrentes, se observa que la
geometra de las fallas cambia a lo largo del Oroclino ya que los planos nodales de los meca-
nismos focales no presentan las mismas orientaciones. Las fallas presentan uba detaci
orientacon a lo largo del Oroclino.

Cabe hacer notar que todos los mecanismos focales presentan movimientos puros o transcu-
rrentes 0 normales, pero no presentan la combbmede los dos. Esta obsernvacisugiere que
algunas fallas acomodan la transcurrencia y otras con otra géamedmodan la extergsi.

Los sismos intracontinentales del Oroclino, con mecanismos focales de rumbo, y con un plano
nodal paralelo al margen, localizados en la Precordillera y en el arco sugieren la presencia de
un sistema de fallas transcurrente intra-arco paralelo al margen.

La existencia de tal sistema halsido sugerida pdérange et al[1984 yMering et al.[199§

en la regbn de Arequipa. Los datos de esta tesis@lo sonfirman que existe un sistema trans-
currente intra-arco en la régi de Arequipa, sino tamdn sugieren que existe un sistema trans-
currente intra-arco a lo largo de todo el Oroclino donde el frente precordillerano constituye el
limite de tal sistema te@ico.

Sedin los mecanismos focales de rumbo con plano nodal paralelo al margen, este sistema trans-
currente intra-arco es sinestral en el Sur deliRerla regbn de Arequipa y dextral en el Norte
de Chile.

Estas cineraticas son compatibles con la oblicuidad de placa en sulmucon respecto al
margen continental, sugiriendo que la oblicuidad de la subdogroduce el desarrollo de este
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sistema de cizalle en el arco y en la Precordillera del Oroclino de los Andes Centrales.

Los mecanismos focales de rumbo de la@agvioquegua (-175) presentan planos nodales
gue no son paralelos al margen. Puede que esta zona no acomode la oblicuidad de una manera
clasica debido a la presencia de la curvatura del margen.

Los mecanismos focales normales del Sur deliBen compatibles con la logesis de la pre-

sencia de un sistema intra-arco paralelo al margen. Estos mecanismos indican de manera grosera
una extengin perpendicular al arco y no paraleléste. Tal deformadin ha sido sugerida ser

un mecanismo importante para traer rocas metamorficas de baja temperatura, pero aita presi

en niveles superficiale®[att, 1993.

3.5.1.2. Secciones de mecanismos focales asociados a micro-sismos

La figura3.28presenta los mecanismos focales determinados para los sismos intracontinentales
profundos registrados por la red permanente RESISTE de la Universidad de da@apad 996

y 1999 David et al, 2001, 2003. Estos sismos se encuentran en los perfiles P2 y P3 situados
entre las secciones E4 y E5 de la figBras

Los mecanismos focales de estas dos secciones, determinados para eventos ubicados a 200 km
de la fosa, presentan una variabilidad grande. Los movimientos asociados son principalmente
inversos y normales, algunos movimientos son transcurrentes, pero se encuentran en menor
cantidad.

De este conjunto de mecanismos, se observa que aproximadamente la mitad de los mecanismos
focales de P2 presentan un P vertical y un T horizontal de daedeiW, mientras que en P3,
la mayofa indica un T vertical y un P horizontal y casi E-W.

No se pudo determinar una orientatipreferencial de los ejes P y T y la determidacdel
tensor de esfuerzos realizada a partir détado deRivera and Cisternafgl99(Q no presenta
soluciones estables.

En la figura3.29 se presenta la ubicaei en planta de las secciones a, b, ¢, d en ldrede
Tacna-Moquegua del sur del Redonde se determinaron varios mecanismos foc&lesef
2004. Las secciones siguientes se ordenaruse@,b,c,d.

En las secciones ay d (figuras80y 3.31), sblo un mecanismo focal ha sido determinado dentro
del conjunto de micro-sismos intracontinentales de cada@eden la secdin ¢, 3 mecanismos
focales han sido determinados debajo del ante-arco y en l@daducl5 mecanismos focales
han sido determinados debajo del ante-arco y del arc@nimo.



CAPITULO 3. AN ALISIS DE LA SISMICIDAD DEBAJO DEL ANTE-ARCO Y DEL
104 ARCO VOLC ANICO DEL OROCLINO DE LOS ANDES CENTRALES

iuﬂniuo
° 2 AP i
P2 a gt~
Nkhﬁchth£Ou
\P3

Figura 3.28:Mecanismos focales determinados a partir de los eventos registrados por la red perma-
nente del Norte de ChileJavid et al, 2003.

En la secdn a (figura3.30), el mecanismo focal asociado a un sismo a 20 km de profundidad
debajo del frente precordillerano corresponde a un movimiento normal.

En la secdn b (figura3.30), caracterizada por el mayotimero de mecanismos focales, se
puede observar varios tipos de mecanismos focales. i@ difcontrar algn patbn que pueda
explicar esta variedad ya que los tipos de mecanismos no presentan correlaciones directas ni
con la profundidad, ni con la unidad morfoestructural debajo de las cuales se encuentran.
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Figura 3.29Ubicacion en planta de las secciones presentadas a continuacion en las fiy86y3.31
donde se presentan los mecanismos focales de los eventos registrados por la red temporal del Sur del
Per( 2003 Pérez 2004.

De hecho, debajo del arco valtico, se encuentran mecanismos focales normales y transcurren-
tes, debajo del ante-arco se encuentran mecanismos focales de todo tipo: inversos, normales y
transcurrentes.

La seccbn c (figura3.31), caracterizada por 3 mecanismos focales debajo del ante-arco, presen-
ta dos mecanismos focales inversos similares debajo de 20 km de profundidad y un mecanismo
focal normal en superficie.

En la secdn d (figura3.31), se observa un mecanismo focal asociado a un sismo de 10 km de
profundidad debajo del arco v@lnico que corresponde a un movimiento inverso.

Como en el caso anterior del Norte de Chile, no se ha podido interpretar estos datosieos
de los ejes P y T y erétminos de tensor de esfuerzos ya que la variabilidad de los datos es
importante y su cantidad moderada.

Los micro-sismos representan la actividad de micro-fracturas, por lo tanto sugieren una defor-
macbn compleja.
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Figura 3.30Secciones a (arriba) y b (abajo) presentando los mecanismos focales determinados a partir
de los eventos registrados por la red temporal del Sur del Per(i de Z8&@% 2004.
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Figura 3.31Secciones c (arriba) y d (abajo) presentando los mecanismos focales determinados a partir
de los eventos registrados por la red temporal del Sur del Perli de Z0&&% 2004.

3.5.1.3. Discusin

La existencia de tal sismicidad intracontinental no fue evidenciada con los d&@osrde et al.

[1994, Delouis et al.[1996, Comte et al[1999 y Husen et al[1999 en las regiones de
Iquique y Antofagasta.
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En cambicANCORP[1999 2003 muestran la presencia de una sismicidad cortical moderada
debajo de la Cordillera de la Costa y de la Deme<Tentral en la regn de Antofagasta Mip-

press and Rietbroc2007 muestran la presencia de una sismicidad intracontinental profunda
cerca del plano de subduoai.

En Chile Central, se pudo observar una sismicidad intracontinental debajo de la cuenca de
Santiago Pardo et al, 2003 revelando probablemente una estructura de a@tigulo con una
cinematica vertical.

En el Sur de Chile, se obséruna sismicidad muy intensa en la Reula de AraucoHaber-
land et al, 20049 que fue relacionada con estructuras corticales inversas y de rumbo debajo del
ante-arco exterior.
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Figura 3.32:Mecanismos focales determinados a partir de los eventos registrados por la red PISCO
[Belmonte-Poqgl2003. Se observa una distribucion de la sismicidad similar a la del Oroclino. La co-
neccion con la subduccion es menos clara. La variabilidad de los mecanismos focales es importante.

Es el trabajo d8elmonte-PooJ2003 en la regon de Antofagasta, cerca del Salar de Atacama

gue se asemeja mucho a este estudio. Este autor observa una sismicidad intracontinental muy
similar a la que se observa en el Oroclino: una sismicidad debajo del ante-arco que se profundiza
al acercarse al plano de subduxty una sismicidad &s superficial al Oeste del arco vaittco

(figura 3.32. Los mecanismos focales determinados en este estudio presentaantamai
variabilidad grande con una majaide mecanismos con movimientos normales e inversos con

los cuales una interpreta&ei tecbnica directa no se hace obvia.
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3.6. Aparente relacbn causal entre grandes sismos de sub-

duccibn y sismicidad intracontinental

Al estudiar la sismicidad intracontinental del Oroclino de los Andes Centrales, se @bserv
algunos casos, qusta no era constante en el tiempo y que se activaba de manera notoria des-
pués de sismos de subdugnigrandes. Para precisar esta obseovaen el tiempo: ¢ @ndo

se activa ?, en el espacio: grdle se activa ?, en la magnitud de los sismos, sedhusme-

ro secuencias temporales de sismicidad de subdluemn la sismicidad intracontinental del
Oroclino de los Andes Centrales, a partir de tres tipos de datos Sigitms:

= datos hisbricos, reportados y compilados sobre terremotos desde 1513 hasta 1974,

= datos telelsmicos, registrados por la red mundial desde 1964, pero localizados con pre-
cision desde 1976, y

= datos locales, registrados por redes temporales o permanentes desde 1996 hasta 2003.

3.6.1. Datos hisbricos : grandes sismos de subdua@n e intracontinenta-
les

En los cahlogos hisbricos, la informadn existente carece, en general, de datos precisos acerca
del evento, como la magnitud, la profundidad, la locali@a@xacta, la intensidad, la descrip-
cion de los d&os (viviendas, derrumbes, ...), sin embargo, la ubicede los lugares afectados

y una descripd@n muy general de los éas puede dar una idea sobre el tipo de sismo ocurrido.

En efecto, como lo muestra la figuBa33 que representa la distribiei de los isosistas del
evento intracontinental superficial (13 km profundidad), Mw,3, del 01 de Octubre de 2005,

Sur del Peh, los poblados i&s afectados (intensidades mayores) se concentran alrededor del
epicentro y el decaimiento de las mayores intensidades esapidor A continuad@n, la des-
cripcion de los daos, si esa es suficientemente elaborada, peanaibincluir cual es el tipo de
evento responsable de loses.

La calidad de la descrip@mn de un sismo hiético depende por lo tanto fuertemente de la ubica-
cion de los mayores poblados erelaoca del sismo, que para el caso del Oroclino de los Andes
Centrales, resultan ser las ciudades de la costa: Arica, Tacha, Mollendo y@adela Sierra:
Moquegua, Arequipa y Cuzco y de la descriptde los daos en los poblados menores.

En esta tesis, se ha hecho un primeakago hisbrico (cuadro3.3) de algunos eventos intra-
continentales que ocurrieron en la Precordillera y la Cordillera Occidental del Oroclino de los
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Figura 3.33:Mapa de isosistas realizado después del sismo de Calacoa o Carumas, en la Cordillera
Occidental del Sur del Pert cerca del volcan Ticsani, 01 de Octubre de Z@0&1{g 2004.

Andes Centrales, considerando: (1) el&@ago deSilgado[1968 1978 1985 hecho para el
Pei que ha sido complementado en cuanto a los mayores terremotos de shibéhtecplaca
por Dorbath et al.[19904, (2) el Ca&logo hisbrico de los grandes terremotos de Chile ini-
ciado porMontessus de Ballorgl919 y complementado poGreve[1964, Lomnitz[197]],
Kelleher[1973, Nishenkd1983 y Comte and Pard$1991] que compilaron estudios peruanos
y chilenos del Codo de Arica. Estos &kitgos permitieron reconstituir la historia de los grandes

terremotos a lo largo del margen sudamericand gieducir los paametros de su fuente, como
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magnitud, localizaén y largo de ruptura.

El primer ca@logo de los eventos h@icos probablemente intracontinentales que ocurrieron
en la Precordillera y la Cordillera Occidental del Oroclino de los Andes Centrales se presenta a
continuacdn en el cuadr@.3.

Cuadro 3.3:Sismos historicos intracontinentales superficiales del siglo XV, XVII, XVIIl y XIX,
documentados poMontessus de Ballor§1916, Greve[1964, Silgado[1978, Comte and Pardo
[1991]], referenciados por (1),(2),(3) y (4) respectivamente.

Fecha Lugar Descripcion de la Intens. | Ref.
sismicidad cortical biblio

1471 Arequipa Explosbn del volén Misti, fuerte tem- VIII 4)
blor

1600.feb.19 Omate Explosbn del volén Huaynaputina) VIII )

1600.feb.28 fuerte temblor causado por la erupeiy

serie de temblores asociados a la explo-
sion volcanica

1687.oct.21 Arequipa, Sihuas, Mat fuerte sismo Noinf. | (3)
jes
1716.feb.0g§ Torata terremoto mortal Noinf. | (3)
1725.ene.08 Arequipa terremoto Noinf. | (3)
1768 Pica terremoto VI 1), 4)
1812.ene.03 Arequipa temblor Noinf. | (3)
1869.nov.03 Arequipa temblor Noinf. | (3)
1878.ene.23 Isluga Actividad del vol@n Isluga en el mismo No inf. | (1), (2)

periodo que un sismo peruano 1&3le

subducadbn interplaca

La diferenciaddn entre los sismos intracontinentales y los sismos de suliniudepende de la
localizacbn y de la extensin de lasareas afectadas ya que los sismos de subtinactz gran
magnitud son muy danos y afectan una extensa reg

En caso de sismos de subdugtinterplaca, los mayores itl@s ocurren cerca de la costa y
pueden tener tsunamis asociados.

En caso de sismos de subduxtide profundidad intermedia, la diferenci@ties un poco @
compleja ya que en ambos casos las localidadesafectadas se encuentran en el piedemonte
y ninguno presenta reportes de tsunamis. Sin embargaoealde las localidades afectadas es
mucho mayor en caso de sismos de subdurcde profundidad intermedia (puede alcanzar un
radio de 160 km alrededor del epicentro) que en el caso de sismos intracontineksaieza]
etal, 2009. Se han clasificado como eventos intracontinentales los que satisfacen las siguientes
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condiciones:

el area nas afectada se encuentra en las localidades de la Precordillera o de la Cordillera
Occidental

el area nas afectada por los @las (equivalente a intensidades de 9 y 8) se restringe a un
rayo de 15 km alrededor del epicent®ejpulveda and Astroza00§

no se reportan ds en un radio de 40 a 50 km alrededor de la localidad afectada
[Sepllveda and Astroza004g.

no se reportan tsunamis
la duracon del sismo es inferior a 1 min

las eplicas ocurren solamente durante algunas semanas o algunos meses.

Por lo tanto, para determinar si uno de los evento$ticsts del calogo es intracontinental,

se ha considerado aquellos en que la zona afectada fue reducida y las ciudades de la costa no

fueron afectadas.

Para determinar secuencias temporales entre sismosid¢ostintracontinentales y de subduc-

cion, se han reportado en el cua8dlos terremotos de subduéci de magnitud estimada Mw

> 7,5, asociados a tsunamis y por lo tanto considerados como interplaca en el Oroclino de los

Andes Centrales.

En la figura3.34 se muestra la succési temporal higirica de terremotos de subduaaiinter-

placa e intracontinentales que se describe cmichmente a continudui:

En 1582 y 1604 ocurrieron dos grandes sismos de magnitudesMy M = 8,7 res-
pectivamente, ambos de subduxtinterplaca, pero no se encantningun reporte de
sismos fuertes en la Precordillera 'y en la Cordillera Occidental del Oroclino de los Andes
Centrales, ni de actividad vdlaica.

En 1687, el 21 de Octubre, hubo un gran sismo de subdludtierplaca de magnitud M
= 8,0, luego del cual el mismdalse repof otro aparentemente intracontinental ocurrido
frente al epicentro del evento de subddccterca de los pueblos de Sihuas y Majes.

En 1715, el 22 de Agosto, ocudrun gran sismo de subdubaiinterplaca que dipaso a
otro 6 meses de@s, el 06 de Febrero de 1716, probablemente en la Precordillera cerca
de los pueblos de Moquegua y Torata.

En 1869, un sismo intracontinental ocori6 meses desps del mayor terremoto del
siglo XIX del Oroclino de los Andes Centrales, de 1868.
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Cuadro 3.4:Sismos historicos de subduccion interplaca de magnitud Mw,5 en el Oroclino

de los Andes Centrales desde el siglo XVI al XX asociados a la ocurrencia de tsunamis, docu-
mentados poMontessus de Ballorgl91q, Greve[1964, Lomnitz[197], Silgado[1978 1983,
Kausel[1984, Dorbath et al.[19908, Comte and Pardd 1991 respectivamente referenciados por
(2),(2),(3),(4),(5),(6),(7),(8). SP significa Sur del Perl y NCh Norte de Chile.

Fecha Localizacion del Area Mw | Largo de Referencia
de la isosista VIII Ruptura Bibliogr afica
1543 NCh 19,0S; 70,5W Tarapaé 7,9 | 100 km SISRA, (8)
1582.ene.22 | SP 16,8S; 72,8W Camdia 7,9 | 80km (7), (4)
1604.nov.24 | SP 15,8S; 73,0W Acari, Arica 8,7 | 450 km (7), (4)
1615.sep.16 | NCh 18,258S; 71,0W Arica 7,9 | 137 km (1), (2), (3), (8)
1687.oct.21 | SP 17,0S; 72,5W Camdia-Arica | 8,0 | 150 km (M), (5)
1715.ago.22| SP 17,8S; 71,0W Arequipa-Arica | 7,5 | 100 km ), 4
1784.may.13| SP Camaa-Arica 8,4 | 300 km ), 4
1833.sep.18 | NCh 19,0S; 71,0W llo-Pisagua 7,5 | 167 km @), (2), (7), (8)
1868.ago.13| SP 15,58S; 73,0W Acari-Pisagua | 8,8 | 480 km @), (3), (4), (7)
1877.may.10| NCh 21,0S; 70,25W Iquique 8,8 | 420 km (3), (6), (8)

= En 1878, ocurd otro sismo intracontinental deggmidel segundo mayor terremoto del
siglo X1X del Oroclino de los Andes Centrales, de 1877.

Como se ha visto, a pesar de que la inforroags aproximada, los datos ldistos muestran

gue hubo eventos intracontinentales que ocurrieron @ésspe grandes eventos de subddigci
interplaca desde elfi@ 1450 hasta 1900 y muy probablemente como consecuencia de ellos.
En ese periodo, de los 10 grandes sismos de sulimuatierplaca de magnitud Mw 7,5,

hubo 5 que estuvieron seguidos, polosalgunos meses, por eventos intracontinentales en la
Precordilleray la Cordillera Occidental.

3.6.2. Datos teleismicos: sismicidad de subducoin e intracontinental

En el cuadro3.5y en la figura3.35 se muestra la succési temporal de los terremotos de
subducadn (interplaca y de profundidad intermedia), de magnitud ¥Ww,0, identificados en
la figura3.3, con los terremotos intracontinentales, de magnitud M%,0, presentados en la
figura3.27, que ocurrieron en el Oroclino de los Andes Centrales entre 1976 y 2005.

En el cuadr®.5y en la figura3.35 se observa que, a partir de 1995, los sismos de sulifucci
grandes de magnitud Mw 7,5 son seguidos de varios eventos intracontinentales que ocurren
en un rango de tiempo entre un mes y dryanedio despés del gran terremoto.
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Figura 3.34:Secuencia temporal de los sismos historicos de subduccion (barras) e intracontinentales
(estrellas) reportados y analizados en los cuaddddy 3.4. El diagrama representa las fechas (de 1400

a 1900) en las cuales ocurrieron los principales sismos historicos de subduccion (barra) y los probables
sismos intracontinentales (estrellas) del Oroclino de los Andes Centrales en funcion de su magnitud.
La magnitud de los sismos historicos de subduccion ha sido estimada a W% por los estudios
mencionados en el cuadB4 La magnitud de los sismos historicos intracontinentales fue fijada aMw

5,0 por la carencia de estudios como lo muestra el cu&dBppues se ha estimado que era la magnitud
minima para que se encuentren reportados.

En efecto, desps del terremoto de Antofagasta de 1995 @840), ocurrd 1 sismo intracon-
tinental en el Altiplano 3 meses degsu

Despies del terremoto de Antofagasta de 1998 @ib), ocurrieron 3 sismos intracontinenta-
les, uno en el arco, otro en el Altiplano, 2 y 9 meses respectivamente.

Despues del terremoto de Arequipa de 2001 (M8v4), ocurrieron 7 sismos intracontinentales,
dos en el ante-arco y 5 en el arco, entre un mes yioryanedio despes.

Despues del terremoto de Taragade 2005 (Mw:7,9), ocurrieron 3 sismos intracontinentales
en el arco, entre 2 y 4 meses despu

El nUmero de eventos intracontinentales tanto como la dumade la “crisis” de sismicidad
intracontinental parece asociado a la magnitud del evento.

La ubicacon de los eventos intracontinentales se relacianaicomo se hace la transferencia

de esfuerzos desde la zona sisimiga de subductn hasta la corteza continental.

Sin embargo, todos los eventos intracontinentales que siguen un gran terremoto se encuentran
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Cuadro 3.5Datos telesismicos que muestran la ocurrencia de grandes eventos de subduccidn (Mw
7,0) interplaca y de profundidad intermedia y la ocurrencia de eventos intracontinentales donde Aa:

ante-arco, A: arco, Ap: Altiplano, Ch: Chile y P: PerQ.

Sismos de Fecha 30 Jul. 1995 | 30 Ene. 1998 | 23 Jun. 2001 | 13 Junio 2005
subduccion Magnitud Mw=8,0 Mw=7,5 Mw=8,4 Mw=7,9
Mw > 7,0 Lugar Antofagasta | Antofagasta | Arequipa Tarapaéa
Sismos intra- Fecha 06 Nov. 1995 | 12 Abr. 1998 | 24 Jul. 2001 | 03 Ago. 2005
continentales Magnitud Mw=6,0 Mw=5,8 Mw=6,4 Mw=4,9
posteriores Ubicacbn Ap Ch Ap Ch Aa Ch AP

Despies de | 99 das 72 das 31 das 51 das

Fecha 25 Oct. 1998 | 09 Ago. 2001 | 01 Oct. 2005

Magnitud Mw=5,3 Mw=5,2 Mw=5,3

Ubicacibn A Ch AP AP

Despues de 268 das 47 das 110 das

Fecha 04 Dic. 2001 | 02 Oct. 2005

Magnitud Mw=5,8 Mw=5,1

Ubicacibn AP AP

Despes de 164 das 111 das

Fecha 08 Dic. 2001

Magnitud Mw=5,6

Ubicacibn AP

Despues de 168 das

Fecha 14 Ene. 2002

Magnitud Mw=5,6

Ubicacbn Aa Ch

Despies de 205 das

Fecha 24 Feb. 2002

Magnitud Mw=5,3

Ubicacibn AP

Despies de 246 das

Fecha 13 Dic. 2002

Magnitud Mw=5,3

Ubicacbn AP

Despues de 538 das

al Este del frente Precordillerano, gaszporque al Oeste de la Precordillera, el ante-arco es
demasiadoigido.

En la figura3.35 se observa que, antes de 1995, los eventos de subduwEimagnitud Mwe
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Figura 3.35Secuencia temporal de los eventos telesismicos de subduccion de7Mvbarras) e in-
tracontinentales de Mw 5,0 (estrellas) reportados en el cuad®. Las barras blancas corresponden a
eventos de subduccion de profundidad intermedia, las barras grises, a eventos de subduccion interplaca.
El diagrama representa las fechas en las cuales ocurrieron los principales sismos de subduccion inter-
placay de profundidad intermedia (barra) y los intracontinentales (estrellas) en funcién de su magnitud.

7,5 no esiin seguidos por eventos intracontinentales o, Puede ser que el terremoto de 1995 de
magnitud Mw= 8,0 haya generado en la placa continental Sudamericana un estado de esfuerzos
suficiente para favorecer la deform@atintracontinental desgg de grandes terremotos.

A continuacon, se analiza &s en detalles, la secuencia temporal de los sismos intracontinen-
tales que ocurrieron en el Oroclino de los Andes Centrales dsstrilos dos mayores sismos
de subducdn del siglo XXI: el de Arequipay el de Taragac

3.6.2.1. El sismo de subducon interplaca de Arequipa, 23 de Junio de 2001, Mw= 8,4
y la actividad intracontinental posterior

El 23 de Junio de 2001, el gran sismo de subdutade Arequipa de magnitud Mw 8,4
ocurrio mar adentro de Canan(73,508W; 16,385S; 33,7 km prof.) y le siguieron numerosas
réplicas que finalmente definieron un largo de ruptura de 400 km en el contacto &msoaog
[Bilek and Ry, 2003. A partir de entonces se observa una actividathgca intracontinental
importante en el ante-arco, arco y Altiplano del Oroclino de los Andes Centrales Big@a
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Figura 3.36: Sismos de subduccion e intracontinentales (destacados por el contorno verde) que ocu-

rrieron después del terremoto de Arequipa entre el 23 de Junio de 2001 y el 30 de Enero de 2002. Los
mecanismos focales provienen del catalogo de Harvard y las localizaciones de los eventos correspon-
dientes provienen del catalogo &@agdahl et al[1999.

como lo muestran el cuad®5Yy la figura3.35

La figura3.36 muestra la distribuéin espacial de todos los sismos de magnitud>40 que
ocurrieron en el Oroclino entre el 23 de Junio de 2001, justo é@ssgel terremoto de Arequi-
pa, y el 30 de Enero de 2002, 6 meses désplel terremoto de Arequipa. Se observa que, en
este periodo, noto ocurrieron laséplicas tpicas en la zona sismégica, sino tamién varios
sismos de subdudm de profundidad intermedia, correspondiendo a la zona de triamsiet
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bajo de la zona sismégica (eventos de color verde en la fig8ra6y de mecanismos focales
normales) y varios sismos de subdiectde profundidad intermedia, entre 90 km y 120 km de
profundidad, en el Norte de Chile exclusivamente.

La figura3.36recalca (contorno verde) que varios sismos intracontinentales ocurrieron en el
Oroclino de los Andes Centrales yas espeficamente en el ante-arco chileno y en el arco

y Altiplano peruano. El sismo de Arequipa parece haber gatillado una activisiaita in-
tracontinental en el margen Oeste de todo el Oroclino de los Andes Centrales. Estos sismos
intracontinentales son asociados a movimientos transcurrentes y normales. Es importante recal-
car que la actividadismica intracontinental ocurre al Norte del eje@ephart{1994 y que no

se observa ninguna simetrde ningin orden.

3.6.2.2. El sismo de subducen de profundidad intermedia de Tarapad, 13 de Junio de
2005, Mw= 7,9 y la actividad intracontinental posterior

Casi 4 #@os despés del sismo de Arequipa, el 13 de Junio de 2005 azwmigran sismo de
profundidad intermedia en el Norte de Chile (69)2320,02S, 94 km prof.) de mecanismo
focal normal y de magnitud Mw: 7,9 [Peyrat et al, 2004: el sismo de Tarapa&c A partir de
entonces se observa una activideshsca intracontinental en el arco del Oroclino de los Andes
Centrales (figur8.37) como lo muestran el cuad®5Yy la figura3.35

La figura3.37 muestra la distribuéin espacial de todos los sismos de magnitud8\ que
ocurrieron en el Oroclino entre el 13 de Junio de 2005, justo d@sspel terremoto de Taraggc

y el 1 de Diciembre 2005, 6 meses despulel terremoto de TaragacSe observa que, en
este periodo, noddo ocurrieron eplicas de subduomn de profundidad intermedia (eventos de
color celeste y azul en la figuBa37y de mecanismos focales normales) en todo el Oroclino de
los Andes Centrales, sino targbi dos sismos intracontinentales localizados cerca dehwolc
Ticsani en el Sur del Per El sismo de Tarapacparece haber gatillado la actividadmica
intracontinental cerca del vd@a Ticsani.

3.6.3. Conclusiones

A partir, de la revisién y clasificaddn realizadas a partir de datos bistos, telesmicos y
locales, se ha podido establecer que existe una fuertetel@rnporal entre grandes sismos de
subducadn (Mw > 7,5) y grandes sismos intracontinentales (M,0).

Sobre varias centenas d#&os de 1450 a 1900, los datos brstos muestran que, a pesar de des-
cripciones incompletas, desgside algunos grandes terremotos reconocidos como de subduc-
cion interplaca, de magnitud Mw 7,5, hubo actividad voinica y fuertes temblores asociados
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Figura 3.37:Sismos de subduccion e intracontinentales (destacados por el contorno verde) que ocu-

rrieron después del terremoto de Tarapaca entre el 13 de Junio de 2005 y 1 de Diciembre de 2005. Los
mecanismos focales provienen del catalogo de Harvard y las localizaciones de los eventos correspon-
dientes provienen del catalogo &agdahl et al[1999.

algunos meses desps en la Cordillera Occidental vecina.

El catilogo telessmico de treintai@s, entre 1976 y 2005, muestra que, a partir de 1995, la
sismicidad intracontinental de magnitud M#%.0 ocurre desps de grandes terremotos de sub-
duccibn de magnitud Mw 7.5 (tanto interplaca como de profundidad intermedia). Esta obser-
vacion es nads obvia an para los sismos de subdumtide Arequipa (sismo interplaca) y de
Tarapaéa (profundidad intermedia).
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El catalogo telessmico de treintaf@s muestra tambén que esta actividad intracontinental se
concentra principalmente al pie occidental del arcoaaico.

3.6.4. Analisis del gatillamiento de la sismicidad intracontinental por el
sismo de Arequipa

3.6.4.1. Arndlisis de la microsismicidad intracontinental desp@s del sismo de Arequipa

En la figura3.38 se observa@hde y c@ndo ocurrieron los microsismos intracontinentales de
profundidad entre 0 y 30 km, del Norte de Chile, registrados por la red permanente RESISTE
de Arica entre 1996 y 2003.

En la figura3.38a, se aprecia que la microsismicidad intracontinental ocurrida entre 1996 y
2000 se distribuye en una franja de rumbo ENE desde la sulintubesta la Cordillera Occi-
dental.

En la figura3.38b, se aprecia que la microsismicidad intracontinental ocurrida en 2001 se
distribuye en acleos de intensa sismicidad en la Precordillera 'y en la Cordillera Occidental del
Norte de Chile.

En la figura3.38c, la microsismicidad intracontinental vuelve a la "normalidad” es decir a la
misma situa@n que en 18.38b excepto en Aroma donde lasplicas siguen ocurriendo.

La figura3.38d muestra que sobre los 1.944 microsismos (eventos de subdéciritraconti-
nentales) registrados por la red permanente RESISTE de Arica entre 1996 y 2003 y localizados
entre 0 y 30 km de profundidad, 733 ocurrieron entre 1996 y 2000, 948 en 2001 y 263 ocurrie-
ron entre 2002 y 2003. Durante los fics de registro, en promedio, cad@abcurrieron 150
eventos intracontinentales. En @&ca2001, hubo 6 vecesas eventos intracontinentales que en

el promedio.

Al enfocar el adlisis sobre cada enjambre de microsismicidad intracontinental en la Precor-
dillera y en la Cordillera Occidental, se observa que todos los enjambres de microsismicidad
intracontinental, salvo el del Chucal, aumentaron en 2001 ésspel terremoto de Arequipa
(figura3.39.

En efecto, el enjambre de Taapaca, cerca de los volcanes Nevados de Putre y Lexopnasest
tituido esencialmente de cerca de cincuenta eveigoscos ocurridos en 2001. Una decena de
eventos smicos ocurd en 1998. Y finalmente algunos ocurrieron en 2000 y 2002.

El enjambre de Guallatire, que se distribuye en toda la cuenca Lauaaoestituido de cin-
cuenta eventosigmicos ocurridos en 2001. Pero al contrario del enjambre de Taapaca, exis-
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Figura 3.38Distribucion temporal por periodos de la microsismicidad de subduccion e intracontinen-
tal, entre 0 y 30 km de profundidad, del Norte de Chile registrada por la red permanente RESISTE de
Arica entre 1996 y 2003. Se presenta su distribucion entre 1996 y 2000, en 2001 y entre 2002 y 2003. El
histograma representa el nimero de eventos intracontinentales ocurridos entre 0 y 30 km de profundidad
cada aflo. Muestra un aumento considerable en 2001.

tib una actividad coifmiua correspondiendo a una decena de eventosiparare 1996 y 2003.

El enjambre de Arintica, mucho menos activo, muestra una actividad de algunos eventos por
ano mientras que en 2001 esta actividad aumenta decena de eventos.

El enjambre de Chucal difiere de los otros, se caracteriza por una actividad /siicasmuy
baja, pero cofhua y un leve aumento en 2000, que no se atribuye ainifegbmeno observa-
do.
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Figura 3.39:(a) Distribucion en planta de los enjambres de sismicidad superficial (0 - 30 km profun-
didad) ocurridos al pie del arco del Norte de Chile entre 1996 y 2003. Se muestran las zonas de Aroma
(19,45S), Moquella (19,255), Sucuna (19;®), Arintica (19S, 69W), Chucal (18,8S), Guallatire
(18,5'S), Taapaca (185). (b) Histogramas representando el nUmero de micro-sismos intracontinentales
en funcion del tiempo.

El enjambre de Sucuna, por su distrilarctemporal se asemeja al enjambre del Guallatire a la
diferencia que el nivel de sismicidad es mucho mayor, en 2001 ocurrieron cerca de cien eventos,
mientras que en efm la actividad no supera los diez eventos.

El enjambre de Moquella es similar al de Arintica: se caracteriza por una actividad de algunos
eventos poriao mientras que en 2001 esta actividad aumenia decena de eventos.

El enjambre de Aroma supera la actividad de todos los otros ya que en 2001 ocurrieron cerca de
600 eventos microtsmicos por la mayda siendo eplicas del choque de Aroma y la actividad
siguio en 2002.

La red permanente RESISTE de Arica regigimbén una microsismicidad importante en la
Precordillera y Cordillera del Sur del Feque no hata registrado con tal intensidad astdel
sismo de Arequipa.
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Este a@lisis muestra por lo tanto que la tasa de microsismicidad en la Precordillera y en la
Cordillera del Norte de Chile y del Sur del Bera aumentado despsidel sismo de Arequipa

de manera muy significativa.

Esta observadn se distingue de los trabajos Bellinger et al.[2004 quienes muestran que

la micro-sismicidad en los Himalayas se puede interpretar como producto de un aumento de la
acumuladdn de esfuerzos en periodo intsraico en la parte BCFZ de la zona de falla, aumento
modificado por el campo de esfuerzos generado por la topagraf

3.6.4.2. @ilculo de la variacidn de los esfuerzos de Coulomb esicos

A partir de los distintos tipos de datos presentados anteriormente, se evideacieladn
temporal entre sismos de subdunte intracontinentales, que paaldescribir la posible trans-
ferencia de esfuerzos que ocurre entre los primeros y los segundos en la Precordillera y en el
arco vol@nico.

Ahora bien, para afirmar si un sismo de subdoiecde magnitud Mw 7,5, induce la ocurrencia

de sismos intracontinentales de magnitud M,0, se calcud la variacon de los esfuerzos de
Coulomb editicos en la placa continental, producida por el sismo de Arequipa, del 23 de Junio
de 2001, Mw= 8,4, despas del cual ocurrieron varios sismos intracontinentales de magnitud
Mw > 5 en la Precordillera y el arco del Oroclino.

En efecto el alculo de la variadéin del esfuerzo de Coulomb predice las reparticiones de los
aumentos y disminuciones de los esfuerzos en la superficie dédtetd y predice, por lo
tanto, lugares de ruptura futura. En varios casos muy conocidos, como en la falla Sas émdr
California [Stein 1999 Reasenberg and Simpsd®97 o en la falla Noranatoliana en Turigu
[Stein et al.1997, los aumentos de esfuerzos previstos @ecwlos easticos han correspondido

a zonas donde ocurrieron sismos importantes.

El calculo de la variadn de los esfuerzos de Coulombéaitos, no predice duplano de falla
sei@ llevado cerca de la ruptura, pero predice si la ruptura en un plano de falla dado (g@ometr
y deslizamiento conocidos) @shhibida o inducida por la ocurrencia de ese sismo.

3.6.4.2.1. Mtodo Para realizar esteatculo, se utilib el metodo deOkada[198F en un

medio ideal dstico.

En este mdtodo se calcula primero el desplazamiento en cada punto del espacio, producido por
un sismo (un deslizamiento) ocurrido en un plano de falla dado. Luego se deduce el tensor de
deformacbn infinitesimal, a partir del cual se calucla el campo de esfuerzos que permite obtener
la variacbn de los esfuerzos de Coulomb.

A continuacon, se detalla este@todo.
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El calculo del desplazamiento en cada punto del espacio es posible gracias aalaléelar
dislocacén, introducida en sismoldg porStekete¢1959, que determina el campo de despla-
zamiento en cualquier puntg de un medio infinito, élstico, i®tropo y homoéneo inducido
por un deslizamiento finita, en un plano de falla de dimefsi finita debido a la aplicagn

de una fuerza puntual F, de modo que:

1 ou! 6ulj ou"
u = E f‘L‘Au][A&Ja—& +,Ll(6—é:k + aé:J )dez‘;‘] (32)

donde:

Ay u son los paametros de Laé
d,, es el $mbolo de Kronecker

¢ la superficie del plano de falla

El desplazamiento de una partla resulta de una trasléci, rotacon y deformadin. La de-
formacbn difiere de la traslaon y rotacon porque la posioin relativa de dos puntos dentro
del cuerpo cambia. Suponiendo que los desplazamientos deutestcontiguas difieren sola-
mente en una cantidad infinitesimal (la propagade las ondas &éticas involucran solamente
una deformadin infinitesimal), la expreén del tensor de deformami infinitesimal se deduce,
entonces, de la ecu@ci siguiente:

1 du, du,
€; = 5(8_)(] + 6_)(1) (33)

Luego, mediante la ley de Hooke (relaciconstitutiva de la elasticidad), se deduce el campo
de esfuerzos a partir del tensor de deforroaénfinitesimal:

0y = 2,UEU + /lekkélj (34)

donde;:

A, u : parametros de La@&
E : modulo de Young emN.n?, para rocas superficialesf6- 101N.n?,

v : coeficiente de Poisson sin dimeisj para rocas 0,1 - 0,3.

El calculo de la variadin del esfuerzo de Coulomb obedece a la eémesiguiente:
ACFS = Ats— u(Ao, — Ap) (3.5)

ACFS ~ Ats — ur(Acs) (3.6)

donde:
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Ats es la variadin del esfuerzo de cizalle en la direcidel deslizamiento en el plano de
falla potencial.

u es el coeficiente de fricon interno.

Aoy Ap son la variadin en el esfuerzo normal y de la pr@side poros en la falla (no son
variables independientes).

SIiACFS > 0, la ruptura en el plano de falla dado es favorecida.
SiACFS < 0, laruptura en el plano de falla es inibida.

SiACFS = 0, no hay ningun cambio para que el plano de falla rompa.

3.6.4.2.2. Resultados La figura 3.40 muestra la variabin de los esfuerzos de Coulomb
eshticos, generada en la superficie de la placa superior en el Oroclino de los Andes Centrales,
por el sismo de Arequipa, del 23 de Junio de 2001, M&;4, para fallas dextrales orientadas

casi NS y de alt@angulo como la de Aroma (N1E, 53, -169).

La ocurrencia del terremoto de Arequipa, del 23 de Junio de 2001 =M8y¢, ha reducido
fuertemente el campo de esfuerzos de Coulomb en la zona del ante-arco y del arco del Sur del
Peil en las regiones de Tacha, Moquegua y Arequipa.

Y ha aumentado fuertemente el campo de esfuerzos de Coulomb, para fallas orientadas como
la de Aroma, en dos zonas continentales del Oroclino de los Andes Centrales:

= Zona del ante-arco y del arco frente a Caméapicentro del sismo de Arequipa) del Sur
del Pefl.

= Zona del ante-arco y del arco en la i@gide Arica, hasta la regi de Aroma (Norte de
Chile).

Enlazona del ante-arco y del arco frente a Cagmahcampo de esfuerzos de Coulomb aumenta
fuertemente (0,2 bares) para cualquier coeficiente dedncci

En la zona de ante-arco y del arco en la degile Aroma, el campo de esfuerzos de Coulomb
aumenta moderamente (0,1 bares) solamente en caso dérfrata {« = 0,7). Para los otros
valores de fricadn (u = 0y u = 0,2), el aumento permanece leve: 0,01 - 0,03 bares.

Variaciones de los esfuerzos de Coulomb entre 0,01 baresy 0,1 bares son consideradas peque
para gatillar un eventdsmico ya que el valor considerado coroite para gatillar sismos es
estimado a 0,2 bareRgasenberg and Simpsdr®93.

Podiian sin embargo ser suficientes para explicar la ocurrencia del terremoto intracontinental
de Aroma ya que no se han considerado las variaciones de los esfuerzos de Coudonitogdin
gue pueden corresponder a variaciones importantes sobre todo en campo3&ana999
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Figura 3.40:Cambio del esfuerzo de Coulomb después del terremoto del 23 de Junio de 2001, en el
Oroclino de los Andes Centrales, calculado para un coeficiente de friccign=€® (izquierda),u =

0,2 (centro)u = 0,7 (derecha) Martinod et al, 2003. Abajo se muestra un zoom de la variacion del
esfuerzo de Coulomb en caso de mayor fricgién0,7.
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y tampoco se han considerado las variaciones de los esfuerzos de Coulomismazissque
podiian agregar una varid@m de los esfuerzos como lo muestRarfettini and Avoua§2007]
para el sismo de Landers de 1992, en otro ambiente gawmdtn.

Cabe notar que un aumento en la tasa de microsismicidad ocurre en todo el borde Este del
frente Prcordillerano del Oroclino y por lo tanto ocurre en zonas de aumentos (rojas) y de
disminuciones (azules) de los esfuerzos de Coulomitiess (figura3.40 En este ejemplo
tambien, se nota la dificultad de observar una dismioniae la tasa de microsismicidad en

las zonas azules ("stress shadows”), es decir en zonas caracterizadas por disminuciones de los
esfuerzos de Coulomb como lo mencidvia et al.[20085.

Por lo tanto, es importante averiguar otros mecanismos que el gatillamiento por el aumento del
esfuerzo de Coulomb edico, como el gatillamiento por el aumento del esfuerzo de Coulomb
dinamico o por el efecto estico relacionado a las deformaciones padstrécas.

3.6.4.3. Perspectivas

Se propone en eluturo hacer un alisis nmas detallado de las variaciones de esfuerzos de
Coulomb estticos considerando distintos planos nodales activados §la@kde Aroma.

Se propone aplicar esta metoddgo ®lo al sismo de Arequipa sino tand@ni al evento de
subducadn de profundidad intermedia de Taragdblorte de Chile, 13 de Junio de 2005, Mw
=7,9) despés del cual ocurrieron dos sismos normales y sismo de rumbo en el arco del Sur del
Per.

En Gltima instancia, se podraplicar esta metodolagal evento intracontinental del 06 de No-
viembre de 1995 que ocudricerca del volan Isluga (Norte de Chile) despsi del evento de
subducadn interplaca de Antofagasta del 30 de Julio de 1995,#8y0 y al evento intracon-
tinental del 25 de Octubre de 1998 que ocuwrerca del volan Nevados de Putre (Norte de
Chile) despés del evento de subdubai interplaca de Antofagasta del 30 de Enero de 1998,
Mw = 7,5 (cuadra.5).

Se propone estimar las variaciones de esfuerzos de Couloratmidivs y las variaciones de
esfuerzos de Coulomb debidas al pdstyéco y no 6lo al co-$§smico.

3.6.5. Discusin

En caso de sismos de subduxtinterplaca en zonas de subd@coblicuas es decir en zo-
nas de subducoh donde la direcéin de convergencia de las placas no es perpendicular a la
fosa, Fitch [1977 y despwesBeck[1983 entre otros, evidenciaron un desacoplamiento de la
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convergencia oblicua en un componente normal a la fosa en el plano de sébdyes un
componente de cizalle en fallas transcurrentes con movimientos de rumbo en la placa superior
lo que modelaron como un particionamiento de la convergencia oblicua en un deslizamiento so-
bre el plano de subdudm perpendicular a la fosa y otro en fallas de rumbo paralelas al margen.
Este resultado implica que un vector residual paralelo al margen tiene que estar acomodado en
la placa superior.

McCaffrey [1999 muestra que la direcon del vector deslizamiento de los sismos (Eaestsi
siempre deflectada con respecto a la di@tartogonal a la fosa hacia la diregoidel vector
de convergencia (P) (figua41l). Y esta deflecéin esh relacionada directamente a las fuerzas
de cizalle que resisten al deslizamiento en las fallas de rumbo y en el plano de sabducci
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Figura 3.41:Dibujo ilustrando la placa entrando en subduccion (a), la placa continental y la falla
de cizalle de ante-arco (b), la placa superior (c) y la placa en subduccion (d) y las direcciones del
movimiento de la placa (P), de la normal a la fosa (T) y del deslizamiento durante los terremotos (E)
[Liu et al, 1995.

Los sismos intracontinentales del Oroclino, con mecanismos focales de rumbo, y con un plano
nodal paralelo al margen, localizados en la Precordillera y en el arco pueden representar estos
vectores residuales.

Si esta hiptesis es real, significer que esta componente residual de rumbo, paralela al margen,
ocurre en la Precordillera y en el arco vaico del Oroclino como se observa en los arcos
volcanicos casicos de subdudm como en Sumatragllier et al, 1999.

Significaiia tambén que esta componente residual de rumbo ocurre algunos meseésdespu
de un gran sismo o sea en el period padstrsco del ciclo ssmico de los grandes sismos de
subducadn. Sin embargo, el lugar donde ocurren se encuentra en zonas que no rompieron, es
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decir zonas en periodo intéssico.

3.7. Conclusiones

Los nuevos mapas de sismicidad realizados en esta tesis a partir de datemiedssy locales
revelan:

(1) que el plano de subduéei presenta un manteo constante de2%°a lo largo del
Oroclino para profundidades inferiores a 80 km. Para profundidades superiores a 80 km,
el manteo vda entre Oy 35°.

(2) que la sismicidad de subduénies muy intensa en la zona sisraniga y poco intensa

a profundidades intermedias del Norte del Oroclino mientras que la sismicidad de subduc-
cion es poco intensa en la zona sis@oiga y muy intensa a profundidades intermedias
del Sur del Oroclino.

(3) la existencia de una sismicidad intracontinental desde el ante-arco hasta el Altiplano
pasando por el arco.

(4) que la sismicidad intracontinental profunda debajo del ante-arco conectada a la sub-
duccbn se relacionda con el acoplamiento maxico de la interfaz entre la placa en
subducadn y la placa continental, es decir, se expliagor la acumulaéin de esfuerzos
generados por el deslizamientdsasico de la zona de transiei en periodo interismico.

(4) que debajo del ante-arco, la zona de sismicidad intracontinental mantea hacia el Oeste
"conectando” el plano de subdubaicon la Precordillera. Su distribaci parece contro-
lada principalmente por la estructuérmica de la libsfera continental

(5) que la capa sismégica debajo del arco alcanza 8 km de profundidad, debajo de la
Precordillera, 16 km de profundidad y debajo del ante-arco, 60 km de profundidad.

(6) que la sismicidad intracontinental de magnitud 10 se asocia a una cinética
normal y transcurrente, pero no compresiva y que la micro-sismicidad intracontinental se
asocia principalmente a cinéicas inversas y normales y en menor medida a citieas
transcurrentes.

(7) que la sismicidad intracontinental de magnitud 0 asociada a mecanismos fo-
cales de rumbo en los cuales un plano nodal es paralelo al margen corresponde al vector
residual de la oblicuidad de la convergencia acomodado en la placa superior y en particu-
lar en el arco y en la Precordillera.
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(8) que la sismicidad intracontinental debajo de la Precordillera y del arcaniotcdel
Oroclino de Junio 2001 a Febrero 2002 halsido gatillada por el sismo de subduxti

de Arequipa del 23 de Junio de 2001 (M&:4), hiptesis confirmada por ebculo de

las variaciones de los esfuerzos de Coulomb inducidas por el sismo de Arequipa. De una
manera general, la sismicidad intracontinental éstzorrelacionada con grandes sismos

de subducdn.

(9) las conclusiones (7) y (8) sugieren que la componente paralela debida a la oblicuidad
de la convergencia ocurr@ despés de grandes terremotos de subdutan la Precor-

dillera y en el arco de zonas contiguas a las que rompieron. Esta componente paralela
ocurriia de manera posissnica en zonas que se encuentran en periodo isteicD,
hipbtesis que hale que confirmar.

(10) la conclushn (9) cuestiona la validez de la biggsis, commnmente hecha en el alir
sis de los datos geédicos intefismicos a lo largo de zonas de subdoogique las de-
formaciones anékticas del margen son despreciables.

En base a estos resultados y a la desd@ipde la sismicidad intracontinental, se anahzar
continuacbn la geometia y la cinendtica de las estructuras ténicas activas del ante-arco y
del arco del Oroclino.



Capitulo 4

Geometiria y cinematica de las fallas
activas del Ante-arco del Oroclino de los
Andes Centrales

En este cajulo, se analiza detalladamente la sismicidad intracontinental, procesada €ituel cap
lo anterior, para observar si se encuentra asociada a la actividad de estructGrasagcono-
cidas yo en conocimiento y para comparar la cirsiva deducida de los eventdsraicos con

la cinendatica dada o sugerida por los datos estructurales.

Para ello, se ha realizado un trabajo estructural y geondgjiftd que busca ubicar e identifi-
car las estructuras teéxticas, caracterizandoas precisamente la cinética de estas fallas y
determinando su edad de actividad cuando ha sido posible.

Se ha analizado la sismicidad intracontinental entre 0 y 25 km de profundidad buscando re-
lacionarla con las estructuras tecicas de la Cordillera de la Costa y de la Precordillera por
separado, ya que las estructuras@eittas se distribuyen de manera distinta en estas dos unida-
des fisiogaficas del ante-arco.

El ante-arco interior es una unidad morfo-estructural paralela a la fosa que se divide en tres
unidades fisiogaficas : la Cordillera de la Costa ( 1000-2000 m), la Depresientral (1200
m) y la Precordillera ( 1500 - 3500 m).

En este cajulo, se analiza las estructuras tattas de dos de las unidades fisafgras : la
Cordillera de la Costa y la Precordillera.
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4.1. El sistema tedbnico de la Cordillera de la Costa y la sis-

micidad asociada

La Cordillera de la Costa, de altura menor a 2.000 m y caracterizada por un altorfaastero
de hasta 800 nHaskgf, 1977, se interrumpe justo en la zona del Codo de Arica en ldrede
estudio entre 18 (desembocadura débrSama, Sur del Payy 1845'S (desembocadura del
rio Azapa, Norte de Chile) y éstompuesta principalmente de rocasadigas con una cubierta
discontinua de sedimentos deld¢gno Superior.

Las lineas negras continuas y segmentadas reportadas en las fiduyas 3 representan las
estructuras tebhicas conocidagjarcia 2001, Allmendinger et al.2005a Flores et al, 2005
Sempere et 312004 Sempere and Jacag00q y los accidentes mayores en la topodmaf

Como se aprecia en la figudal, las estructuras de la Cordillera de la Costa del Sur dél &ar
principalmente perpendiculares al margen, y las del Norte de Chile, subperpendiculares al mar-
gen (NNE-SSW) y oblicuas.

Ademas, la figurat.1 muestra que no se registraron eveniem&cos intracontinentales superfi-
ciales grandes en la Cordillera de la Costa entt&3@71'S entre 1964 y 2004040 han habido
microsismos intracontinentales superficiales, de magnitug 12)0 y entre 0 y 25 km de pro-
fundidad, entre 1996 y 2003, pero se concentraron enti®y199,6S debajo de las quebradas
Camarones, Tiliviche y Carina y debajo del ante-arco exterior.

Cabe notar que las fallas de la Cordillera de la Costa entre Arica y Camarones mapeadas por
Garcia[200] no se asocian con sismicidad.

4.1.1. Las fallas Atajdia y Pisagua

Al Sur de 19S, Allmendinger et al[20054 mostraron que existeniitiples escarpes E-W, NE-

SW, asociados a la actividad Pliocena de fallas inversas manteando principalmente hacia el Sur
como las fallas Atajaa y Pisagua y que existen fallas normales N-S que cortan @staas
(figura4.l).

Las fallas Atajéia y Pisagua potan estar asociadas a una sismicidad intracontinental, entre 0

y 25 km de profundidad, ya que la distribaoiNE de los eventos concuerda con el acimut de

las fallas. Sin embargo, esta sismicidadhdstalizada sisteaticamente al Norte de su traza en
superficie, mientras que las fallas mantean hacia el Sur. Esta sismicidad hacia el Norte puede
representar una falla inversa ciega conjugada acomodando la misma complresi

Con posterioridad al periodo estudiado, se encuentra que @curigsismo intracontinental, el
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Falla

¥ Estaciones de la red permanente RESISTE de Arica
WV Estaciones de la red temporal del extremo Sur del Peru
W Estaciones de la red nacional del Peru

Figura 4.1:Sismicidad cortical entre 0 y 25 km de profundidad debajo de la Cordillera de la Costa del Codo de
Aricay las cuatro estructuras tectonicas estudiadas, Pisagua, Atajafia, Arica y Chololo. Las estructuras indicadas
por lineas delgadas corresponden a lineamientos visibles sobre imagenes topogréficas, vistas en terreno, pero no
estudiadas. Las estructuras cuya cinematica es conocida ha sido especificada, con triangulos negros, la falla es
inversa manteando hacia la punta del triangulo, con rectangulos negros, la falla es normal manteando del lado
del rectangulo, y con flechas, las fallas son transcurrentes. La cinematica ha sido caracterizada por este estudio y
tomada deAllmendinger et al[20054. La microsismicidad esta representada por circulos de tamafo pequefio. El
mecanismo focal corresponde a un sismos de magnitueki\8 con localizacion del ISC. El color de los eventos
sismicos y de los mecanismos focales representan la profundidad.

24 de Marzo de 2007, Mw 5,8, localizado por el NEIC a 30 km de profundidad. Dado el error

de localizadbn, puede que este sismo haya ocurrido en la falla Pisagua que mantea hacia el Sur.
El mecanismo focal asociado indica un movimiento inverso, lo que concuerda con las evidencias
Pliocenas de la cineatica de la falla Pisagua. Esto sugiere que esta falla sigue activa con la
misma cineratica que hace algunos millones dea. Con respecto a los planos nodales, son

de altoangulo (los manteos son de°§1de 50) y se orientan casi E-W (los acimuts son de
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107y de 274). El escarpe en superficie de la falla Pisagua se orienta ENE-WSW, pero la
correspondencia entre los datos sisigatos de corto plazo y los datos gegicos de largo
plazo es notoria.

4.1.2. Lafalla Arica

N

Obda Uluta

Figura 4.2:Falla Arica N175E/ 80°E que cambia de rumbo N14¥/ 80°W y presenta una estria de @ la
parte inferior. (a) Foto aérea representando la ciudad de Arica y sus alrededores, Quebrada LLuta, Azapa y Morro
de Arica. (b) Ubicacion del afloramiento estudiado en terreno. (c) Afloramiento de la falla Arica.

La falla Arica se encuentra a la salida de la ciudad de Arica (figufag 4.2); qued expuesta
como consecuencia de excavaciones recientes realizadas para la red vial y para vertederos.

Estas excavaciones develaron una falla inversa orientad®&1(¢asi N-S) e inclinada 8&
(casi vertical).

Al Sur de la figurad.2, la falla cambia de rumbo a N14by mantea casi verticalmente (80)
hacia el Oeste, en este plano se en@ntra esfia vertical que indica que el bloque Oeste
cabalga el bloque Este.

Esta falla monta la Formamn Azapa (45 Ma - 23 Ma) sobre gravas y arenas fluviales con
niveles de tobas interestratificadas y asociadas a lossdep fluviales del Pliocenddarcia
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Figura 4.3:Sismicidad intracontinental, entre 0 y 60 km de profundidad, debajo de la falla Cholold EN40

90°). Los sismos registrados por la red mundial y relocalizadosErgdahl et al[ 1999 estan representados por

circulo de tamafio grande, la microsismicidad por circulos de tamafo pequefio. El color de los eventos sismicos
y de los mecanismos focales representan la profundidad. Las estructuras cuya cinematica es conocida ha sido
especificada: con rectangulos negros, la falla es normal manteando del lado del rectangulo y con flechas la falla
es transcurrente.

and Hérail 2005. Uno de los niveles de tobas retrabajado fue datado en este trabajo con el
método AyAr sobre biotitas que @i una edad plateau de 3,99,14 Ma. Este nivel de toba
pertenece a un dépito sedimentario estratificado de areniscas con clastos ijpesjuegros

gue provenien del retrabajo de la ForntacEl Diablo y que fueron aglomerados con sal en un
paleocanal fluvial. Esta falla ha sido activa en modo inverso hasta por lo menos el Plioceno.

4.1.3. Lafalla Chololo

En la morfoloda de la costa del Sur de Rese destaca un sistema estructural perpendicular al
margen: desde La Yarada hasta la Pampa Clemesi, cuya méafaholica la existencia de un
sistema de horsts y de grabenes, que caracterizan un sistema de fallas ndracale2p05
Audin et al, 2007 (figuras4.1y 4.3).

Este sistema, con escarpes muy destacados de or@ntdlErSW, hace sospechar la presencia
de fallas activas, contemgreas con el alzamiento de las terrazas marinas en el margen que se
extiende hasta PerCentral Macharé and Ortlieb1992 Ortlieb et al, 19964.
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La falla Chololo, que pertenece a este sistema estructural de la Cordillera de la Costa, es una
estructura de gran extefsi, 50 km de largo aproximadamente, cuya oriedtaciaia entre

N20°E y N6CE manteando hacia el SE. Desaparece en la Precordillera a la latitud de Moque-
gua, pero sigue en el ante-arco exterAodin et al, 2007 (figura4.3).

La actividad de la falla Chololo ha sido evidenciada pP;SA-INDECI[200]] quienes mos-
traron que se reactivdurante el terremoto de Arequipa del 23 de Junio de 2001\, en

la Pampa Inambrica donde el suelo de gravas y arenas se agrilet largo de la falla y todas
las construcciones edificadas sobre la falla fuerdradas. A pesar de ello, no se pudo medir
ningln desplazamiento, ni registrar nimgevento intracontinental asociado a tal actividad.

Los aralisis morfobgicos de la falla misma, de los abanicos aluviales y deitms que ella
atraviesa permitieron determinar su cir@ioa: una componente normal y una transcurrente
sinestral [acan 2005 Audin et al, 2007 presentadas tamém en el afitulo "Geomorphic
evidences of recent tectonic activity in the forearc, Southern Peru” eargdfp 4.2.6.1, y en

la figura4.4. La componente normal se evidencia ta@mbéen la costa ya que la falla Chololo
desplaza en 10 m aproximadamente, las terrazas marinas Holocenas, Pleistocenas y Pliocenas
de la Punta de Coles, en las que el bloque Sur es el que@d]jeep et al, 19964. La falla

Chololo es responsable de que el alzamiento de las terrazas marinas no sea el mismo al Norte
que al Sur.

La falla Chololo parece haber sido una falla normal a lo largo de su historia ya que en el
basamento Jasico y en el contacto JasicgMoquegua B (sedimentos finos rojos de edad
45-30Ma), se midi un plano de falla N6 manteando £4BW con estra de 70SW.

Sobre la formadin Moquegua B, sobreyacen dsjtos de abanicos aluviales mal selecciona-
dos (figurad.5.a), dentro de los cuales, se observan filones de calcita y fracturas rellenas por
yeso, orientados en promedio N80y N1O°E, estas observaciones son compatibles con movi-
mientos locales extensionales (figdr&.c). Se observan tarmém pequias fallas normales con
desplazamientos decetricos que se orientan desdeB& 110E manteando hacia el Sur con

alto angulo (60) o de N 130E mas vertical (figurat.5.b).

En la costa del Sur del Remi los datos d&ngdahl et al[1998 (mb > 3,0), ni los datos locales
registrados por la red temporal del extremo Sur dellP2003, ni los datos registrados por la
red nacional del Périndican alguna actividadsmica intracontinental superficial (figufed).

Dentro de los datos sism@micos utilizados, hubo varios eventos profundos que ocurrieron en
los alrededores de la exprésien superficie de la falla Chololo, uno de ellos, el del 15 de Agosto
de 1996, Mw= 5,4, de 55,9 km de profundidad, presenta un mecanismo focal transcurrente con
una leve componente normal cuyo plano nodah estentado NE-SW, casi vertical, buzando
levemente hacia el Sur, lo que coincide fuertemente con la gei@amgéér cinendtica observada



4.1. EL SISTEMA TECT ONICO DE LA CORDILLERA DE LA COSTAY LA
SISMICIDAD ASOCIADA 137

Figura 4.4 Morfologia de la falla Chololo. Foto aérea combinada con el DEM mostrando (a) la geometria de la
falla en plantay las facetas triangulares caracteristicas de una falla normal (b) las evidencias de desplazamientos
laterales (sinestrales) de los conos aluviald@sulin et al, 2007. (c) Foto de terreno de la traza de la falla
generando un cambio brusco en los conos aluviales.

en terreno de la falla Chololo.

La profundidad de este evento parece real ya lgogdahl et al.[1999 estima un error de
profundidad (erz) de 1,56 kmy que determsu localizadn hipocentral con 48 observaciones
de fase de profundidad. Si este evento profundo es intracontinental y no de séhdpodia
entonces corresponder a la actividad de la falla Chololo, por lo tanto, sigfose esta falla
es litoskrica.
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Figura 4.5:Evidencias geologicas de la falla Chololo. (a) Zona de falla NGG45NW, 70SW en el sistema
estructural de Chololo, afectando dep6sitos Miocenos (Formacion Moquegua B). (b) Falla normal con desplaza-
miento decimétrico orientada N& manteando con alto angulo en los abanicos aluviales cortados por la falla
Chololo (c) Filones de calcita y fracturas rellenas por yeso orientadas en promedid/MNgMN10E en los abani-

cos aluviales cortados por la falla Chololo.

4.1.4. Conclusiones

Las fallas de la Cordillera de la Costa perpendiculares al margen resultan ser inversas con ver-
gencia al Norte, en el Norte de Chile, y normales con vergencia al SE en el Suridé.&er

fallas de la Cordillera de la Costa paralelas al margen resultan ser inversas con vergencia al Este
como la falla Arica y como lo estipula un trabajo reciente no publicado a contmdei los
trabajos degsonzalez et al[2003, Allmendinger et al[20054 en el Plioceno y Pleistoceno.
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4.2. El sistema tedbnico de la Precordillera y la sismicidad
asociada

La Pre-Cordillera es una unidad fisiafjca, ancha de 20-35 km, que constituye la trasici

entre la Depresin Central y la Cordillera Occidental - Altiplano. La Precordillera acomoda un
importante gradiente topagfico de Oeste a Este desdasme 1.500 m hasta 3.500 m. La parte
occidental de la Pre-Cordillera forma un pedimento disectado por valles profundos que pue-
den alcanzar 800 m de inaisi. La parte oriental de la Pre-Cordillerag@&stparada de la parte
occidental por el mayor rasgo téaico, el denominado Sistema de Cabalgamientos de Vergen-

cia Oeste (WVTS por sus iniciales en iag) que bordea el Oeste del Altiplardyioz and

Charrier, 1994, sistema de estructuras inversas de aligulo, de flexuras y de pliegues, se ca-
racteriza por extensas superficies manteando hacia el Oeste, disectada por numerosas quebradas
fosiles profundas de 100 m solamente.

La Pre-Cordillera et cubierta por potentes degitos de gravas e ignimbritas (Formaciones
Moquegua y Huaylillas o Altos de Camilaca, en el Sur deiPgFormaciones Azapa y Oxaya

o Altos de Pica, en el Norte de Chile), de edades comprendidas entre el Oligoceno Superior y el
Mioceno Superior, entre 23y 19 Ma. La cubierta igniitiba es un buen nivel ga que permite

seguir la deformadin.

En la figurad.6, se encuentran las estructurasdeatas de la Precordillera que fueron estudia-
das en detalle.
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79 -10 -69

Figura 4.6:Sismicidad intracontinental entre 0 y 60 km de profundidad debajo del ante-arco del Oroclino de
los Andes Centrales y en particular debajo de la Precordillera y los seis sitios estudiados: Aroma, Sucuna, Co-
paquilla, Incapuquio, Purgatorio y Calientes. Las estructuras estudiadas en este capitulo estan en lineas negras.
Las estructuras cuya cinematica es conocida ha sido especificada de acuerdo a los trab@jmsiddg 2001,

Pinto et al.[2004, Farias et al.[2005, Mufioz and Charrief1994, Charrier et al.[2005, Flores et al.[2005,
Sempere and Jacdp00q. Los sismos registrados por la red mundial y relocalizados [pogdahl et al[1998

estan representados por circulo de tamafio grande, la microsismicidad por circulos de tamafo pequefio. El color
de los eventos sismicos y de los mecanismos focales representan la profundidad.
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4.2.1. Aroma: falla activa

En la Precordillera del Norte de Chile, ocargl mayor terremoto intracontinental nunca regis-
trado en el Codo de Arica, el de Aroma del 24 de Julio de 2001,2V&)3. Este evento muy
superficial, 6lo 5 km de profundidad, ocudriun mes despas del terremoto de Arequipa (23 de
Junio de 2001, Mw= 8,4) [Legrand et al.2007 y fue seguido de unaplica de gran magnitud
Mw = 5,6, el 14 de Enero de 2002, el terremoto de Chiapa, de mayor profun@ideudi[et al,
2007 (cuadro4.1). Los datos telésmicos y locales permitieron estudiar en detalle la ocurrencia

Cuadro 4.1:Caracteristicas de los grandes terremotos de magnitud &,0 de la region de Aroma,
localizacion hipocentral y planos nodales de los mecanismos focales correspondientes.

Aroma 19,5°S
Fecha Mw | Hipocentro Mecanismo Focal HARVARD
[Engdahl et al. 1999 Plano Nodal 1 Plano Nodal 2
24.jul.2001 | 6,3 | 69,24W, 19,56S, 13 km N14°E, 46°E, -169 N276E, 82, -4&
14.ene.2002| 5,6 | 69,19W, 19,47S, 20 km N13°E, 53E, -167 N275E, 80,-37

de tal terremoto intracontinental y de ségplicas, como un caso de inésrmulti-disciplinario,
tanto en sismold@ como en ingeni&t ssmica y en teénica, ya que poco se conoce acerca de
los eventos intracontinentales grandes de Chile y RPévs ddios que generan.

Se ha enfocado la presente investigagdarticularmente en dos puntos: el estudio de la fuente
sismica y la distribudin de las &plicas. Los resultados se presentan como publicaciones.

De esta manera, se han estudiado, primero, los procesos de ruptura ocurridos durante el sismo de
Aroma con tres tipos de datos sisibgicos: inversin de aceldrmetros y de datos telssnicos

de la red mundial y alisis de los datos locales registradas por la red permanente RESISTE
de Arica, para luego, analizar la distribagide las eplicas del terremoto de Aroma y sus
implicancias ted@nicas.

4.2.1.1. Source parameters of the Mw6.3 Aroma crustal earthquake of July 24, 2001
(northern Chile) and its aftershock sequence. Ariculo publicado en el JSAES

Este ariculo ha sido publicado en el Journal of South American Earth Sciences (2007), 24,
58-68 referirse a la cita deegrand et al[2007.

En este aftulo, se muestra que la profundidad focal del terremoto de Aromandeg datos
tele§smicos y acelero#tricos, es muy superficial: 51 km.

Con la distribuabn de las eplicas y los datos aceler@tnicos, se discrimii el plano nodal del
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mecanismo focal que correspdadl plano de falla activo, que recalculado es: 340°, 53
+15°,-163 +15°.

Luego, se mosir que la ruptura durante el terremoto de Aroma fue bilateral, que la velocidad
de ruptura fue de 2,6 kfmy que el desplazamiento ¢emico eshtico fue de 42 cm.

Finalmente, se realizun aralisis comparativo de la distribuan espacial de lagplicas con las
estructuras gebbicas presentes en la régi
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Abstract

The July 24, 2001, M, = 6.3 earthquake in Aroma, Chile, is one of the few moderately shallow earthquakes to occur recently in north-
ern Chile. This study uses different seismological data (short-period, broadband, strong-motion) to locate the event and its corresponding
aftershocks. In addition, it carefully constrains the focal depth using SP phase and the focal mechanism of the main-shock. Finally, a
model of the strong-motion waveforms discriminates the activated fault plane among the two nodal planes. The main-shock fault plane
solution obtained from the strong-motion analysis is (strike, dip, rake) = (14° £ 10°, 53° 4+ 15°, —163° 4 15°), which indicates a right-
lateral motion on an inclined fault, in agreement with the aftershock distribution, which also indicates a fault striking N14°E and dipping

about 50°E.
© 2007 Elsevier Ltd. All rights reserved.

Keywords: Crustal seismicity; Northern Chile; Aroma earthquake

1. Introduction

Northern Chile is characterized by the subduction of the
Nazca plate beneath the South American plate with a rela-
tive velocity of about 8 cm/yr. This velocity makes it one of
the fastest subductions in the world, and it generates the
largest subducting earthquakes (Barazangi and Isacks,
1976). This region is considered an important seismic gap
due to the occurrence of the 1868 earthquake in southern
Peru and the 1877 earthquake in northern Chile. Both
earthquakes were My, ~9 (Dorbath et al., 1990). The
potential for the occurrence of a large earthquake might
be higher in the immediate future, ever since the June 23,
2001, Arequipa, southern Peru earthquake (M, = 8.4) rup-

* Corresponding author. Fax: +56 2 696 8686.
E-mail address: denis@dgf.uchile.cl (D. Legrand).

0895-9811/$ - see front matter © 2007 Elsevier Ltd. All rights reserved.
doi:10.1016/j.jsames.2007.02.004

tured the northern part of the gap, reaching Ilo in Peru,
and the 1995 Antofagasta, Chile, earthquake (M, = 8.1)
ruptured just south of the gap but left the segment intact
between Ilo and Antofagasta. Most large earthquakes in
southern Peru (1942 M, = 7.9-8.2; 1974 M, = 8.0; 1996
M, =7.7; 2001 M,, = 8.4) show unilateral ruptures to the
SSE (Giovanni et al., 2002).

The M, = 8.1 earthquake on July 30, 1995, at the south-
ern end of the gap, has been intensively studied and may
represent a precursor of the next earthquake, expected to
break the segment between Ilo and Antofagasta (Campos
and Madariaga, 1995; Ruegg et al., 1996; Delouis et al.,
1997; IThmlé and Ruegg, 1997; Carlo et al., 1999; Klotz
et al., 1999; Sobiesiak, 2000; Pritchard et al., 2002; Chlieh
et al., 2004). Many other seismological studies of the sub-
duction have been carried out in northern Chile regarding
the 1868-1877 seismic gap (Barazangi and Isacks, 1976;
Nishenko, 1985; Dorbath et al., 1990; Comte and Pardo,
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1991; Cahill and Isacks, 1992; Comte et al., 1994; Delouis
et al., 1996; Ruegg et al., 2001). Tomographic studies also
investigate northern Chile and Bolivia (Wigger et al., 1994;
Dorbath and Paul, 1996; Giese et al., 1999; Patzwahal
et al., 1999; Dorbath and Masson, 2000; Masson et al.,
2000; ANCORP, 2003) and have improved P- and S-wave
velocity structures.

This subduction zone is also characterized by a lower
continental seismicity level in the forearc crust, which is less
well known (David, 2001; Comte et al., 2001, 2002; Farias
et al., 2005). The July 24, 2001, Aroma, northern Chile,
M,, = 6.3 (Harvard), M,, = 6.4 (NEIC) earthquake is one
of the few moderate (M, > 6.0) events in northern Chile
in many years (Fig. 1).

We use 13 short-period seismological stations, 13 telese-
ismic broadband stations, and 2 accelerometers (Pica, Iqui-
que) to locate the main-shock and largest aftershocks, as
well as to constrain the main-shock focal mechanism.
The two strong-motion stations used herein are part of a
network of 11 digital accelerometers (kinemetics Etna)
installed in 2001 in the northern Chile seismic gap segment,

-

YV Short period
B Accelerometer

1: 06/11/95 Mw=5.3

2: 25/10/98 Mw=5.2
3: 17/04/01 Mw=5.6

just a few weeks before the Aroma earthquake. This net-
work represents a joint effort of the Swiss Seismological
Service (SED), of the Federal Swiss Institute of Technol-
ogy, the Swiss Agency for Development and Cooperation
(DEZA), and the Departments of Geophysics and Civil
Engineering of the University of Chile (Tables 1 and 2).

2. Location of the main-shock and aftershocks using short-
period data

We located the main-shock and aftershocks using the
local, permanent 13 short-period station network and three
3-component temporary stations (Fig. 1), with a modified
version of the HYPOINVERSE code (Klein, 1989). In
total, 462 well-located events were obtained, with 11
P-phases and 9 S-phases, on average, and mean horizontal
and vertical errors of 0.95 and 1.76 km, respectively
(Fig. 2). The main-shock (large black star in Fig. 2) started
at the SW edge of the aftershock sequence (dots in Fig. 2),
which ended seven months later with the January 14, 2002,
M,, = 5.6 (Harvard), M,, = 5.8 (NEIC) largest aftershock

-70 -69 -68

4: 24/07/01 Mw=6.3
5: 14/01/02 Mw=5.6

Fig. 1. Shallow earthquakes (<50 km) from January 1990-June 2005, reported by Harvard with focal mechanisms in lower hemisphere projection. Dots in
focal mechanism are the P (black dot) and T (white dot) axes. Event 4 is the main-shock, and event 5 is the largest aftershock. Black dots are the epicenters
of the aftershocks. Distribution of the 13 permanent short-period seismometers (open triangles), three temporal short-period three-component
seismometers (black triangles), and two accelerometers (squares) used in this study.
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Table 1
Source parameters of the main-shock and largest aftershock

Harvard NEIC Local Short-Period Pica and Iquique DGF, Universidad
Network? accelerometers® de Chile
Main-shock 24 July, 2001
Hour (GMT) 05:00:16.6 5:00:02
M, 6.3 6.4
Lat (°) —19.44 -19.5 —19.589 —19.589 —19.59
Long (°) —69.18 —69.3 —69.314 —69.314 —69.066
Depth (km) 15.00 33 0.62 6 3
Focal mechanism (14,46,—169) (14,53,-163)
(strike, dip, rake) (276,82, —44)
Largest aftershock 14 January 2002
Hour (GMT) 15:36:32.5 15:36:20.0
M, 5.6 5.8
Lat (°) —-19.22 —-19.4 —19.526 —19.763
Long (°) —68.60 —69.2 —69.266 —69.135
Depth (km) 38.40 33 2.7 79
Focal mechanism (strike, dip, rake) (13,53,—-167)
(275,80,—37)

# From this study.

Table 2
Crustal velocity models tested for strong-motion waveform modeling to
illustrate the effect and requirement of shallow low-velocity layers

Model Layer 1 Layer 2 Layer 3 Layer 4 Half-space
a V=638
Ve=3.7
p=2.1
b V,=2.60 V, =628
Vs=1.51 Ve=3.7
h=0.5 p=21
p=19 0, = 1000
0, =150 Qs =500
0s=175
c V,=42 V,=16.8
Vs=244 Ve=3.7
h=1.0 p=2.7
p=22 0, = 1000
0, =300 05 =500
0s=150
d V=260 V,=42 V,=68
Vs=1.51 Vs=12.44 Ve=3.7
h=0.5 h=1.0 p=27
p=19 p=22 0, =1000
0, =150 0, =300 Qs =500
0s=175 Qs =150
e Vp=2.60 V,=42 Vp=16.6 V=11 v, =8.00
Vs=1.51 V=244 V=383 V=412 V,=4.62
h=0.5 h=1.0 h=15.0 h=2335 p=33
p=19 p=22 p=29 p=3.1 0, = 1000
0, =150 0,=300 Q,=600 Q,=700 Q=500
0s=175 0;=150 Q;=300 Q,=350

Notes. P-wave velocity (V) and S-wave velocity (V) in km/s, density p in
g/cm?, and thickness of the layer / in km.

(small grey star in Fig. 2). The largest aftershock is located
NNE of the main-shock at the other edge of the sequence
(Fig. 2). The main-shock is located about 25 km SW of
the centroid Harvard location (Fig. 1). The distribution
of aftershocks during the first week indicates the length

of the fault plane, which is about 16 km (Fig. 2). Assuming
a spatial autosimilarity between the main-shock rupture
and the spatiotemporal aftershock sequence, we can infer
a bilateral rupture with a main part to the NNE (Fig. 2).
Modeling of the strong-motion waveforms confirms this
bilateral rupture.

3. Focal mechanism and discrimination of the activated fault
plane

The activated fault plane can be distinguished according
to the two nodal planes from the shallow (<2 km) after-
shock distribution along-strike approximately N14°E.
The dip of the fault inferred from the depth distribution
of aftershocks is approximately 50° to the SE (Fig. 3), as
shown by the cross-sections A—C (Figs. 2 and 3). The direc-
tion and dip of the fault are confirmed by the focal mech-
anism determined in this study, with particularly good
agreement in the case of the strong-motion data inversion.

4. Teleseismic broadband waveform modelling

We determined a better constraint of the focal mecha-
nism (strike, dip, rake, and focal depth) than that obtained
through aftershock distribution using 13 regional broad-
band records at teleseismic distances (30°-90°), obtained
from the IRIS and GEOSCOPE networks. Signals were
deconvolved from the instrument response, integrated
to obtain displacements, and equalized to a common
magnification and epicentral distance. The data were fil-
tered from 0.8 Hz (P-waves) or 0.4 Hz (SH-waves) to
0.01 Hz.

We use a grid-search approach to explore the strike, dip,
and rake of the focal mechanism. For each set of strike,
dip, rake, and hypocentral depth, we compute synthetic
seismograms and compare them with observed seismic
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Fig. 2. The 462 aftershocks (July 2001-January 2002) located with the short-period network in Fig. 1. The M,, = 6.3 mainshock on July 24, 2001 (large
black star) has a focal mechanism determined by inversion of strong-motion waveforms at the PICA and Iquique stations, similar to the Harvard solution
(event 4 in Fig. 1). The largest (M, = 5.6) aftershock on January 14, 2002 (small grey star) has a similar focal mechanism and is located about 10 km NNE
of the main-shock. The rectangle is the projected fault plane of the 2001 Aroma earthquake, determined from the first week of the aftershock distribution.
Location of cross-sections A—C displayed in Fig. 3 are also shown. Al and A2 = Aroma Oligocene-Neogene flexures, C = Calacala flexure, S = Soga
flexure (Farias et al., 2005). SOT and AL2 are the two local three-component temporal seismic stations. Dots on focal mechanisms use the same

conventions as Fig. 1.

displacements. Synthetic teleseismic seismograms are
computed using ray theory (Nabelek, 1984). The crustal
velocity structure for the source area and the receiver
regions appear in Tables 3 and 4, respectively. We model
the P-wave on the vertical component and the S-wave on
the horizontal transverse component (SH). In addition,
we assume a simple point source model, whose criterion
for selecting the best solutions is minimizing the normal-
ized r.m.s. fit error between the observed and synthetic
waveforms. For each combination of strike, dip, rake,
and focal depth to be tested, we invert the source time func-
tion and compute the normalized waveform fit r.m.s. error,
using the linearized method of Nabelek (1984).

The inversion results appear in Fig. 4, with two clearly
separated minimum r.m.s. solutions (A and B in Fig. 4a).
Fig. 4b shows the corresponding focal mechanisms, which
are very similar. The best solution is (strike, dip,
rake) = (33° £ 20°, 52°+20°, —142°+20°). The best
hypocentral depth is 4 +2 km (Fig. 4c), which is well

constrained by modeling the combined P and pP phases
appropriately, such that the pP phase corresponds to the
P-wave reflected at the surface above the source. The seis-
mic moment from the inversion is My = 2.2 x 10*° dyn cm,
corresponding to M, = 6.2.

5. Strong-motion waveform modeling

To constrain the source parameters, we model near-field
strong-motion waveforms. We constrained the focal depth
and then simultancously determined the source parameters
(including the activated fault plane) and seismic velocity
structure.

5.1. P- and SP-waves to constrain the focal depth of the main
shock and largest aftershock

All the short-period, 12-bit seismometers (Fig. 1) were
clipped for the main-shock and largest aftershock, which
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Fig. 3. Seismic cross-sections along an azimuth of 110° (see locations in
Fig. 2). Dashed lines dipping 50°S-E correspond approximately to the dip
of the distribution of aftershocks, delineating the active fault plane. Star in
(C) corresponds to the best location from this study.

Table 3
Crustal structure at the source (same as model (e) of Table 2)

Thickness (km) Vp (km/s) Vs (km/s) Density (g/cm®)
0.5 2.6 1.5 1.9
1.0 4.2 2.42 2.2

15.0 6.6 3.81 2.9

33.5 7.1 4.1 3.1

Table 4

Crustal structure at the receiver

Thickness Vo (km/s) Vy (km/s) Density (g/cm?)

30.0 6.0 3.46 2.75

makes it very difficult to constrain their focal depths from
short-period arrival times. The 620 m depth found for the
main-shock using 13P- and 1S-wave arrival times cannot
be trusted. The centroid or focal depths given by Harvard
and NEIC, 15 and 33 km, respectively, may not be accurate
and are in strong disagreement with the 4 + 2 km found
through teleseismic data and near-field strong-motion.
The combination or separation of P- and SP-waves on local
distance seismograms varies with focal depth, so we use
this property to constrain the parameter. The SP-wave is
an S-wave traveling upward, converted into a refracted
P-wave at the free surface. We fixed several trial focal
depths for the main-shock and computed synthetics for
them at the strong-motion stations. The best focal depth
corresponds to the best fit of the data. The synthetic
waveforms (Fig. 5), using a simple model of propagation
(half-space) and simple point source, show the generation
of an SP-wave at depths greater than 10 km on both
horizontal and vertical components. Comparing observed
and synthetics of these SP-waves from the PICA station
(horizontal north component), we find a depth of
5+ 1km (star in Fig. 6). We also see a high-frequency
S-wave arriving in the middle of the low-frequency
Rayleigh wave (Fig. 5). The Rayleigh wave has a smaller
amplitude for depths greater than 20 km (Fig. 5). The
well-developed surface waves recorded on station PICA
and IQUE confirm that this event is shallow (less than
10 km) (Figs. 7 and 8).

5.2. Discrimination of activated fault plane of the main-shock
using near-field accelerograms

By inverting the coseismic displacement waveforms
obtained from the Pica and Iquique accelerograms, we
obtain an independent determination of the focal mecha-
nism of the main-shock and can discriminate the activated
fault plane (for details, see Legrand and Delouis, 1999).
The coseismic displacements obtained by a double time-
integration of the original accelerograms are affected by
strong low-frequency noise. We remove this noise by sub-
tracting a fourth-order polynomial function, preserving
the near-field contribution. The static displacement has
negligible amplitude at a distance of 100km for a
M, = 6.3 event.

Some a priori information has been used. The source
is represented by a rectangular rupture with length of
16 km and width of 11 km, deduced from aftershock
distribution and independent moment magnitude
estimates.

We briefly describe the inversion method that we fol-
lowed (Delouis and Legrand, 1999). The fault dimension
Lx W=16x11km? and the rise time (1s) are fixed a
priori. The seven following source parameters are
inverted: strike, dip, rake, rupture velocity, slip (disloca-
tion), and relative coordinates of the hypocenter and rup-
ture center on the fault plane. The rupture is assumed to
propagate circularly with a constant rupture velocity on a
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Fig. 4. Results of the point source inversion for the 2001 mainshock. (a) Solutions for the lowest r.m.s. errors in the (strike, dip), (strike, rake), and (dip,
rake) planes. The best solution (white triangle) corresponds to the lowest (0.69) r.m.s. error. Solutions for which the r.m.s. error increases by less than 5%,
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corresponding to the minimum and acceptable misfits. (b) Focal mechanisms for solutions A and B in lower hemisphere equal area projection,
compressional quadrants with grey. The nodal plane found for each solution is indicated by an arrow head. (c) r.m.s. errors plotted as a function of source
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rectangular fault plane. The source time function is a lin-  placement Au, which is inverted to match the observed
ear ramp defined by constant rise time t and static dis- amplitudes.
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Theoretical Green’s functions are computed for the
one-dimensional seismic velocity model using a discrete
wavenumber method (Bouchon, 1981). An optimized (best
fitting) velocity model is sought for each source station
path by testing different velocities and layer thicknesses in
an automatic procedure.

At regional distances (~100 km), both the source and
the propagation have strong influences on waveform mod-
eling. Our data show well-developed surface waves, so we
must include layers in our crustal model. According to
Farias et al. (2005), several shallow sedimentary units lie
in this region. For both PICA and IQUI stations, we find
that layers with relatively low-velocities must obtain better
results. Fig. 7 illustrates the effect of such layers on the
PICA 3-component seismic displacements. Including two
upper low-velocity layers (0.5 km and 1.0 km thick) in the
waveform modeling produces surface waves more consis-
tent with the observed data. The velocity and thickness
of each layer were determined during the inverse procedure
and are listed in Table 2, corresponding to models (a—e) in
Fig. 7a. For reference, a simple half-space model appears in
Fig. 7a.

Fig. 8 summarizes the results of the inversion using the
best optimized velocity model (e) in Table 2. The best solu-
tion (A) corresponds to a misfit r.m.s. error of 0.54 and a
focal mechanism (strike, dip, rake)=(14°+ 10°,
53° £ 15°, —163° £ 15°), which is consistent with the after-
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Fig. 6. Strong-motion coseismic displacement on the north component of
station PICA (dashed line) for the Aroma 2001 earthquake. Synthetic
waveforms computed for the best focal mechanism (14°, 53°, —163°) at the
epicenter determined by the short-periods and different focal depths are
shown by black solid lines. We use a lowpass filter at 0.4 Hz. P- and SP-
waves are separated enough for focal depths greater than 6 km on
synthetic waveforms but not in our data, showing that the event is
shallow, less than 6-7 km depth. The slow onset of the observed P-wave
suggests a focal depth greater than 4 km. Our preferred focal depth (star)
is 5+ 1 km.

shock distribution and thus the active fault plane. The aux-
iliary plane (D) has a slightly higher r.m.s. (0.62). Solutions
B and C correspond to an alternative focal mechanism in
which the nearly north-south nodal plane is vertical. The
focal mechanisms determined from the teleseismic and
strong-motion data are compatible within the range of
uncertainty, but the strong-motion mechanism appears to
be more sharply defined (Figs. 4 and 8). Discrimination
of the active fault plane is possible if a finite source is con-
sidered but not if the source can be approximated by a
point source, as is the case for wavelengths and distances
much longer than the size of the source. In this study, the
inversion process with strong-motion data discriminates
the actual fault plane from its auxiliary plane, but this dis-
crimination is not very sharp, (0.62 is not far from 0.54).
This limited discrimination capability is not surprising;
the source of a moderately sized earthquake (M, = 6.3)
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Fig. 7. Strong-motion seismic displacement waveform modeling using different seismic velocity models in Table 2 and a finite source model. The number
of layers increases from top (a) to bottom (e). The final velocity model (e) is obtained from the inversion process.

recorded at a distance of approximately 100 km should not
deviate much from a point source. As long as the fault
length is less than 20 km (based on aftershock distribution
and magnitude) and the wavelength of Rayleigh waves are
around 30 km, we can assume it is a limited case of fault
plane discrimination. The coseismic static displacement
on the fault and rupture velocity are 42 cm and 2.6 km/s,
respectively.

6. Sense of rupture

The strong-motion waveforms can be affected by the
directivity effect produced by rupture propagation. We
can simulate different directivity effects with our simple
rectangular finite source model by propagating the rupture
from different nucleation points with a constant velocity. If
the nucleation point is located near the lateral edges of the
fault model, unilateral ruptures are simulated, whereas
updip or downdip propagation effects can be obtained with
a nucleation near the top or bottom of the model. A nucle-
ation at the center of the fault model results is a symmetric,
bilateral-like rupture.

The nucleation point of the Aroma earthquake is
located approximately 3 km SSW of the fault model center,
at the same depth, which indicates an asymmetrical bilat-
eral rupture, with more propagation toward the NNE
(11 km) than the SSW (5 km). This configuration is con-
firmed by the position of the main-shock epicenter within
the aftershock distribution (Fig. 2). The different types of
data indicate that the largest aftershock (January 14,
2002) is located at the NNE termination of the rupture
of the main-shock (Fig. 2).

7. Scalar seismic moment M, and moment magnitude M,,

In addition to the teleseismic estimate, we calculate the
scalar seismic moment M, with two different methods.
The first consists of using the equation My = uSAu,
with the shear modulus u=4.10"Pa, a rupture area
S=16x11km? and the static dislocation Au =42 cm,
taken from the strong-motion waveform modeling.

Hence, we determine My = uSAu=2.5Xx 10%° dyn cm,
and M, = ("’glli‘gm) —10.73=6.2. The second method
consists of using the flat part of the displacement spectrum
at low frequency, called Q, (flat part of Fig. 9). The
corresponding scalar seismic moment is: M, =
dnpcr e ——0p —L— Q). We calculate it for P- and
S-waves (Fig. 9), with typical values for the free surface
coefficients of 2 and 1.5, respectively, and a radiation
pattern coefficient of 0.5 for both P- and S-waves. We find
an average value of M, = 3.62 x 10%° dyn cm, which corre-
sponds to M, = 6.3. These estimations are consistent with
our previous determinations. Overall, we find strong agree-
ment between the different estimates of M obtained from
the strong-motion and teleseismic waveform modeling
approaches, the flat part of the source spectrum, and the
Harvard CMT solution.

8. Comparison of results with the regional tectonics

Farias et al. (2005) determine the trend of three
Oligocene—Neogene flexures (C = Calacala, Al and
A2 = Aroma, S = Soga, Fig. 2). The Aroma flexure-trend
change from N35°W (A1) to almost NS (A2) orientation
(Fig. 2). The Aroma earthquake occurred concurrently
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modeling results for solutions A and D.

with the change in orientation of the Aroma flexure (Farias
et al., 2005). Those authors also suggest that the fault asso-
ciated with the Aroma earthquake controlled development
of the Aroma flexure. The southern aftershock distribution
is consistent with the southern A2 Aroma flexure segment
(Fig. 2). However, north of the 2001 epicenter, the trend
of the flexure differs considerably from the strike of the
Aroma earthquake fault, inferred from waveform modeling

(14°E from strong-motion data, 33°E from teleseismic
data). The fault plane at the surface coincides exactly with
the Aroma valley, which is very linear and runs NNE in
that area.

In the western vergent thrust system of the northern
Chile Precordillera, reverse faults striking mainly in a
NW orientation have been active from Oligocene to Plio-
cene (Munoz and Charrier, 1996; Pinto et al., 2004; Victor
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et al., 2004; Farias et al., 2005). Shallow strike-slip faults
are very uncommon in northern Chile (Fig. 1). Our analysis
of the Aroma earthquake by itself does not allow for a
determination of the tectonic regime prevailing in the Cor-
dillera western boundary of northern Chile; however, it is
consistent with a horizontal maximum compressional axis
close to the direction of convergence.

The July 24, 2001, Aroma, northern Chile, M,, = 6.3
earthquake occurred one month after the June 23, 2001,
Arequipa, southern Peru, M,, = 8.4 earthquake, at a dis-
tance of 400 km, and accompanied an increase of seismic
activity in the continental forearc. Some local seismic
swarms appeared in northern Chile after the 2001 Peruvian
earthquake, as observed by the Arica permanent network
RESISTE (B. Glass, pers. comm.). Even if the distance
from the Peruvian earthquake to these swarms, including
Aroma, is hundreds of kilometers, the increase of seismicity
had not been observed before, and it cannot be considered
a simple coincidence, even if the relationship between the
two phenomena is not fully understood nor can it be com-
pletely proved. Therefore, the stress redistribution caused
by the Peruvian earthquake may have a regional effect on
these swarms (Martinod et al., 2002).

9. Conclusions

The focal mechanism of the July 24, 2001, Aroma,
Chile, M,, = 6.3 earthquake can be determined from the

teleseismic and accelerometric records. The activated fault
plane can be discriminated according to the two nodal
planes using the aftershock and strong-motion data. The
rupture plane is a dextral strike-slip fault, with a very
minor normal component. The best determined fault
parameters (strike, dip, rake) are (14° 4 10°, 53° 4+ 15°,
—163° £ 15°). The absence of S to P converted-surface
retracted (SP) waves and the presence of well-developed
surface waves on the strong-motion records indicate a very
shallow event, with a focal depth of 5+ 1 km, consistent
with the 4 £2km found by our teleseismic broadband
analysis. The NNE orientation of the fault plane and the
bilateral rupture found using 3-component accelerograms
from two stations are consistent with the aftershock
distribution.
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CAPITULO 4. GEOMETR IA Y CINEM ATICA DE LAS FALLAS ACTIVAS DEL
154 ANTE-ARCO DEL OROCLINO DE LOS ANDES CENTRALES

4.2.1.2. The Aroma earthquake : the largest crustal earthquake in the Arica Bend. De-
tailed study of its aftershock distribution. Evidences for dextral motions at the
western border of the Altiplano. Articulo a someter a Tectonophysics

Este ariculo estudia en detalle la distrib@dci espacial y temporal de laéplicas del mayor
evento intracontinental registrado del Norte de Chile: el sismo de Aroma ocurrido el 24 de Julio
de 2001.

Se muestra que el plano de falla activo, dado por la distidoude las &plicas, corresponde a
una falla de rumbo casi N-S, de grangulo, 20 £5°, 53° £5°, cuyos movimientos recientes
han sido dextrales.

A pesar de que no se haya encontrado ninguna traza en superficie ni evidenciagicasgm

la falla Aroma, caracterizada por la distribdcide las &plicas, corresponde a una falla bien
desarrollada que contiene 3 km en superficie de material de salvanda. Esta falla pertenece a un
sistema de fallas N-S, que interactua con el sistema compresivo de los pliegues cenozoicos que
participaron al alzamiento del Altiplano.

La actividad ssmica intracontinental de 2001 en Aroma no se debe a la actividadhiesidel
WVTS, sino a otras estructuras N-S con movimientos transcurrentes.

A partir del estudio de la distribu@in espacial y temporal de lasplicas del terremoto de Aro-

ma, por primera vez se pudo caracterizar laaméza de la ruptura de los terremotos en la placa
superior sudamericana y compararla con estudios sobre fallas superficiales strike-slip capaces
de generar terremotos de gran magnitud.

Este estudio tambh permitd identificar la actividad de nuevas estructuraseics.
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Abstract

The Aroma, Chile earthquake, July 24, 2001, Mw=6.3, is the largest shallow crustal
earthquake ever recorded in the Arica Bend; it occurred one month after the large
subduction thrust earthquake of Arequipa, Peru, June 23, 2001, Mw=8.4. The 462
aftershock analysis of the Aroma earthquake located by the 13-station permanent
network evidences an active fault with an east-dipping fault plane striking N14°E
in average and dipping about 53°E, consistent with the N14°E nodal plane of the
focal mechanism which indicates a dextral motion. This analysis implicates the
existence of an unknowm active fault that has acted as a dextral structure during
the last earthquake rupture: the Aroma fault. The aftershock sequence ended with
the largest January 14, 2002, Mw=5.6 aftershock, named the Chiapa earthquake
which ruptured this active fault plane with the same focal mechanism (dextral
strike-slip). The aftershock extension has stopped brutally to the North, on the
Soga fault, a Neogene WNW-ESE sinestral inverse fault, suggesting this one has
acted as a physical barrier. The existence of the Aroma fault, parallel to the margin,
currently acomodating dextral motions, is compatible with the sense of the obliquity
of the convergence and suggests the existence of partitioning in the Northern Chile
Precordillera.

Key words: crustal earthquake, aftershocks, active fault, strike-slip in subduction
context
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1 Introduction

The Altiplano, in the Central Andes, is the second highest plateau of the
world, it results from the subduction of the oceanic Nazca plate beneath the
continental Southamerican plate (figure 1).

The main mechanism susceptible of building the Central Andes is crustal
thickening mainly driven by tectonic shortening [Baby et al., 1997, Kley and
Monaldi, 1998, Allmendinger et al., 1997, ANCORP, 2003] largely observed
in the eastern border of the Altiplano [Baby et al., 1997, McQuarrie and
DeCelles, 2001]. The western border of the Altiplano, however, presents less
structural deformation and accommodates a very small shortening.

In fact, the most important structural system of the western Altiplano border
in the Arica Bend is the Neogene western vergent thrust system developed
in the Precordillera [Murnioz and Charrier, 1996, Garcia, 2001, Victor et al.,
2004, Farias et al., 2005] and a less developed east-vergent one in the Cordillera
[Riquelme, 1998, Charrier et al., 2005] compatible with an E-W shortening.
The most recent structures known in the Altiplano and on its western border
is constituted of normal faults compatible with a N-S extension [Mercier et al.,
1992, Sebrier et al., 1985].

The July 24, 2001, Aroma earthquake (Mw=6.3), which strongly damaged all
the villages situated in a perimeter of 20 km of the epicenter, is the largest
shallow crustal earthquake ever recorded in the overriding continental crust of
the Arica Bend in the western border of the Altiplano and can give informa-
tion about the current behaviour of this region.

The Neogene structural evolution of the Aroma region has been fully presented
by Farias et al. [2005] after the occurrence of the Aroma earthquake and its
complete seismic source study has been carried out by Legrand et al. [2007].
This work bears on the seismotectonics of the western border of the Altiplano
in the Aroma region. We present a detailed study of the Aroma earthquake
aftershocks, analysing the spatial and temporal distribution of the aftershock
sequence, recorded by the local permanent network of Arica and two portable
stations for a period of one month after the occurence of the largest crustal
earthquake of northern Chile. We develop an analysis of the tectonic geo-
morphology, mapping the Aroma fault and making a foto-interpretation in
the area from air photographs, topographic and satelital images. We combine
therefore seismological and tectonic observations to identify and highlight new
active structures.
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2 General Setting of the Arica Bend

2.1 Seismological Setting of the Arica Bend

Two main kinds of earthquakes occur beneath the western margin of the up-
per plate in a subduction geodynamic context:

(1) subduction earthquakes that occur or in the interplate contact of the two
converging plates or at intermediate depth into the oceanic subducting plate

(2) and crustal earthquakes that occur in the overriding continental plate.

The Arica Bend is characterized by a 600 km long seismic gap in the subduc-
tion interplate contact beneath southern Peru and northern Chile because the
last great-magnitude earthquakes (Mw>8.0) have occurred in 1877 [Lomnitz,
1971, Kausel, 1986] and 1868 [Silgado, 1968, Dorbath et al., 1990]. As can
be observed in figure 1, two great-magnitude (Mw>8.0) subduction interplate
thrust earthquakes (10 km-60 km depth) occurred to the north and to the
south of the seismic gap: the Antofagasta, Chile, July 30, 1995, Mw=8.0 and
the Arequipa, Peru, June 23, 2001, Mw=8.4 earthquakes. The Antofagasta
earthquake broke the southern part away from the 1877 seismic gap [Delouis
et al., 1997]. The Arequipa earthquake took place northwards of the extremity
of the 1877 seismic gap of the Arica Bend and about 400 km northwestwards
of the Aroma earthquake, breaking part of the seismic gap corresponding to
the great-magnitude 1868 earthquake [Giovanni et al., 2002, Dorbath et al.,
1990].

2.2 Geomorphological and Structural Setting of the Northern Chile forearc

The northern Chile forearc has long been recognized as a piedmont formed
by huge volcano-detritic acumulations resulting from intense erosion of the
Western Cordillera as a consequence of the uplift of the Andes in a favor-
able arid climatic context [Naranjo and Paskoff, 1985]. These volcano-detritic
acumulations built enormous alluvial fans formed, by coalescence, large al-
luvial pediment affected by west-vergent flexures. Because of attenuation or
end of the uplift associated with aridity of the climate, an areal erosion of the
volcano-detritic acumulations formed an extense ablation piedmont. Because
of its great development and good preservation, the pediplain formed in Upper
Miocene is the fundamental morphologic feature of the Andean piedmont in
the desert in northern Chile [Mortimer and Saric, 1975]. While this Neogene



landscape was forming, an important structural system of high angle thrust
faults, called west-vergent thrust system, was developing in the Precordillera
[Munoz and Charrier, 1996, Garcia, 2001, Victor et al., 2004, Farias et al.,
2005] and a less developed east-vergent one was activated in the Cordillera
[Riquelme, 1998, Charrier et al., 2005].

The west-vergent thrust system (WVTS), the most important structural sys-
tem in the northern Chilean Precordillera consists of a thrust and fold belt
with a western vergency, it extends between Putre (-18.5°S) and Domeyko
(-24°S) (figure 2), was formed during Late Oligocene- Early Miocene (24 Ma -
18 Ma) and is characterized by the emplacement of locally very large volumes
of volcanic explosive deposits.

The dominant tectonic features of the Aroma region are the great Cenozoic
thrust propagation monocline folds which accommodated a relative rapid up-
lift (0.1mm/yr) between 26 Ma and 8 Ma [Farias et al., 2005]. The Aroma
flexure is a monocline fault-propagated fold, the activity of which slowed down
roughly since 16 Ma. In late Miocene times, a change from areal erosion to
vertical fluvial erosion (incision) occured and rivers flowing from the Western
Cordillera began excavating deep valleys.

2.8  Geological setting

In the region under study, four morpho-structural units are identified from the
coast to the high range: the Coastal Cordillera, the Central Valley, or Cen-
tral Depression, the Pre-Cordillera and the Altiplano. We briefly will describe
the two first units and the Altiplano and the Pre-Cordillera with more de-
tails, since the Aroma seismic sequence occured within this unit. The Coastal
Cordillera is a smooth range about 20 km wide and 1500-2000 m high. It
is essentially composed of Jurassic to Cretaceous volcanic rocks. The Central
Depression, also known in the region as Pampa de Tamarugal, is a north-south
elongated basin about 40 km wide. The altitude abruptly decreases from the
Coastal Range to the western edge of the Central Depression to about 1000m
whereas it gently increases to the east up to about 2000 m. The Central
Depression represents a forearc continental basin filled with Oligo-Miocene
subhorizontal sediments and ignimbrites which form the Azapa, Oxaya and
El Diablo Formations. The Altiplano is a high plateau with altitudes between
3500 and 4500m. whose western border forms the Western Cordillera crowned
by the neogene to present volcanoes of the volcanic arc. The highest strato-
volcanoes exceed 6000 m. The pre-Cordillera is the 20-35 km wide zone which
forms the transition between the central depression and the Altiplano. Its
altitude grows from west to east from less than 2000 m to more than 4000
m. The western part forms a pediment dissected by narrow canyons of which
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Fig. 1. Geodynamic setting of the Arica Bend. Main faults, greatest (Mw>8.0)
interplate subduction earthquakes of XIX and XX centuries, the interplate seismic
gap of the Arica Bend and the Aroma earthquake and its aftershocks including the
main one: Chiapa earthquake are represented. Inverted triangles correspond to the
permanent Arica network.

some ones, like the Aroma Quebrada, reaches depth of 800 m. The eastern
part is separated from the western part by a main flexure, the Aroma flexure
and is characterized by large surfaces dipping to the west. These surfaces are
dissected by numerous WSW-ENE fossil quebradas about 100 m deep, and
large quebradas (like Aroma, Sotoca), 500 to 900 deep. The substratum is
formed by different units ranging from upper Devonian and lower Carbonif-
erous to Cretaceous. The oldest one is the Quebrada Aroma formation, 1000
to 1500 m thick, where oceanic metasediments are interbedded with phyllites
and sandstones. It is unconformably covered by the Quebrada Coscaya for-
mation, about 1200 m thick. The lower part (800 m) is composed of metric
layers of sandy agglomerates and conglomerates with intercalations of oceanic
sedimants. The Cenozoic formations cover the Paleozoic and Mesozoic units
with an angular unconformity. The Altos de Pica formation has a maximum
thickness of about 600 m to the west of the Aroma flexure. It is formed of
ignimbrites, conglomerates and breccia and is dated from upper Oligocene to
lower Miocene. The El Diablo formation, which constitutes the surface of the
Pre-Cordillera, is more than 400 m thick at the western border of the Pre-



Cordillera. It thickness decreases to the east, only about 200 m at the Aroma
flexure, and then dissapears. This formation consists of well-sedded coarse
conglomerates and sandstones including evaporites, volcanic bombs and ba-
sic lavas resulting from the destruction of upper Miocene vocanoes. Its age
ranges from 16 to about 9 My. The surface forms a desert pavement due to
wind erosion.

3 The Aroma earthquake following the Arequipa, June 23, 2001,
Per, earthquake

During the first month following the Arequipa, June 23, 2001, Mw = 8.4, Per,
earthquake, an uncommon number of micro-events were recorded by the local
permanent network and were located in the upper crust of the Precordillera
and Cordillera of the Arica Bend, forming clusters from southern Peru to the
latitude of Pisagua, northern Chile [Murioz, 2006]. This seismic activity has
been 50 times greater than the background seismic activity recorded in the
same area during the 7 years before the Arequipa earthquake. On average,
about 20 Precordilleran shallow crustal events were recorded each year, since
1995, before the Arequipa earthquake, whereas about 900 crustal events oc-
curred during the next four months following the Arequipa earthquake in the
Precordillera (figure 2a). Focusing on year 2001 (figure 2b), a maximum of 25
crustal events occurred close to the western Cordillera during the month be-
fore the Arequipa earthquake, whereas 300 crustal earthquakes were recorded
during the month following the Arequipa earthquake. This first part of the
sequence culminated on July 24, 2001 with a magnitude Mw=6.3 earthquake
in the Aroma region, at the southern extremity of the activated fringe (-17°S
to -20°S). It is the largest crustal event ever recorded in northern Chile, the so
called Aroma earthquake. This earthquake was followed by a large number of
aftershocks which decreased slowly until January 2002. On January 14, 2002,
another crustal event with a magnitud Mw=5.6, occurred with an epicenter
close to the epicenter of the July 24, 2001 earthquake, with a similar focal
mechanism. This event is called the Chiapa earthquake.

4 The Aroma earthquake and its main Chiapa aftershock

The Aroma earthquake and its main aftershock Chiapa earthquake are the
largest crustal events ever recorded since 1976 in the Arica Bend. We propose
to review the determinations of their parameters (localizations, focal mecha-
nisms and seismic moments) in order to select the best solutions and interpret
them in a general tectonic framework.
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Fig. 2. Increase of Precordilleran crustal micro-events after the Arequipa
earthquake. The map (a) represents the Precordileran and Cordilleran events oc-
curred between June and December 2001. The histograms represent the tempo-
ral distribution of the crustal microseismicity in the Arica Bend Precordillera and
Cordillera (b) between 1996-2003 and (c) in 2001, between January and December.

4.1 The Aroma earthquake, July 24, 2001, Mw = 6.3

The Aroma earthquake depth determined by NEIC and Harvard is 15 km.
Engdahl et al. [1998] ’s catalog gives & depth value of 13.2 km. A teleseismic



and local seismological study (accelerometers and short-period seismometers)
[Legrand et al., 2007] shows that the depth is shallower and reaches 6 km depth.
In this study, the Aroma earthquake depth 3.85 km with respect to the mean
altitude reference (2500 m above sea level), but the location processing has
been carried out with thirteen P-phases and only one S-phase from the farthest
station of the network because the other S-waves signals were saturated. We
estimate then a vertical error reaching 5 km for this location. The Aroma
earthquake depth is then 1.35 km below sea level + 5 km.

Large intracontinental earthquakes typically nucleate near the base of the
seismogenic zone and not from near the top because the base of the seismogenic
zone is characterized by the highest shear strain energy [Sibson, 1982] and only
ruptures that initiate in such a region are capable of propagating through the
entire schizosphere [Das and Scholz, 1983]. The Aroma earthquake is not a
large intracontinental earthquake in the sense of Scholz [1998].

The seismic moment given by NEIC and Harvard CMT organisms is 3.2 10%*18
N.m (Mw = 6.4) and 3.6 10**18 N.m (Mw = 6.3) respectively. Legrand et al.
[2007] calculate the seismic moment from 2 formulae and found 2.7 10**18
N.m (Mw = 6.3). These 3 values obtained by different methods are quite the
same which indicates that they are reliable. It means that the main rupture
size is about 190 km * km.

Mo = x Au x A, (1)

Mo seismic moment, p shear modulus, A u average displacement, A rupture
area.

The aftershock extension (A = 250 km * km) on figure 3 is larger than the
broken fault zone during the main shock. The one week aftershock extension
(A =210 km * km) on figure 51 better corresponds to the source rupture area.

NEIC and Harvard CMT organisms agree on the azimuth of a plane close
to N-S, but differ on its dip and on its rake. The most complete study of
source processing [Legrand et al., 2007] shows that the azimuth is close to NS
(14°E45°), the dip is quite steep (53°E £7°) and the rake indicates a strike-
slip dextral faulting with a slight component of normal faulting (-163°410°).
The aftershock distribution also concurs to a fault plane trending N14°E and
dipping 53°E confirming that this one is the active fault plane.



July 24, 2001 Mw (Mag.) and Mo (Nm) | Depth (km) | Strike Dip Rake (°)
NEIC 6.4,3.2x10% 15 14°, 83°, 171°
HARVARD 6.3, 3.6 x 10'® 15 14°, 46°, -169°
Engdahl et al. [1998] 6.3, — 13.2 —
Legrand et al. [2007] 6.3, 2.7 x 10'® 6.0 14°, 53°, -163°
This study 6.5, 4.2 x 108 3.85 14°, 53°

Depth given by this study is with respect to 2500m above sea level (Aroma Topog-
raphy).

4.2 The Chiapa earthquake, the main Aroma aftershock, January 14, 2002,
Mw = 5.6

The parameters of the main Chiapa earthquake, the main Aroma aftershock, de-
termined by different works are summarized in the Table 2. The main difficulty in
the analysis of this earthquake remains in its location and in particular its depth.
From teleseismic data, both NEIC, Harvard international organisms and Engdahl
et al. [1998] located it in the Altiplano. However, this study shows that it occurs
very close to the main shock. The depth values have a very wide range (from 79 km
depth to 0 km depth) as shown in Table 2, but the most accurate studies show that
this event is a crustal one with a shallow depth between 0 and 20 km. Unfortunately,
the location processing of this event from local data has the same limitations as the
Aroma earthquake since ten P-phases have been considered and only one S-phase,
moreover, the low magnitude of this event (Mw = 5.6) did not allow us to carry
out the source modelling from teleseismic data. That’s why, we consider that the
correct depth range of this earthquake is 0 - 10 km depth.

January 14, | Mw and Mo | Location Depth (km) | Strike Dip Rake

2002 (Nm) ( long lat °) (°)

NEIC 5.8 , 5.6 X 79 15°, 85°, 168°
1017

HARVARD | 5.6 , 3.1 x | -69.18 -19.44 38.4 15°, 63°, -167°
1017

Engdahl 5.6, — -69.190 -19.469 19.9 —

et al. [1998]

This study | 5.7, x10! -69.2775 -19.5125 | 0.64 —

Depth given by this study is with respect to 2500m above sea level (Aroma Topog-
raphy).



5 Analysis of the aftershock sequence of the Aroma earthquake

5.1 Farthquake Location processing

5.1.1 The permanent Arica network

The local permanent seismological Arica network used in this study is composed of
thirteen stations: twelve short-period vertical seismometers and one 3-component
short period sensor (figure 1). The data signals are continuously radio-transmitted to
the Tarapaca University (Arica) with a 150Hz sampling rate, with a GPS recording
time in continuous. Twelve of the stations are on the western side of the Aroma seis-
mic sequence among them only three are on the South and the unique 3-component
sensor is about 100 km far away from the events (figure 1). By chance, the SOTC2
Sotoca vertical station is to the east of the epicenters and very close to the epicen-
ters (2-15 km). Such sensor-distribution is not a priori an optimum configuration.
Hence, three additional 3-component stations were added in September 2001, two of
them have been installed very close to the epicenters, which will allow us to locate
better and quantify the location errors.

5.1.2  Methodology of processing

We use 462 events, including the July 24, 2001 main-shock and the January 14,
2002 main-aftershock that have been located with a modified version of Hypoinverse
[Klein, 1978]. The velocity model used has been deduced from tomographic studies
of the region [Dorbath and Masson, 2000] and long range profiles [Wigger et al.,
1994, ANCORP, 2003]. The location processing which allowed to obtain these 462
events has been performed according to the following steps. Only the events with
clear P-waves onsets have been read. Given the importance of the SOTC2 station to
constrain the locations, we didn’t take into account the events not (well)-recorded
on this station. Each event has been located with 12 P-wave and 9 S-wave travel
times in average except the main shock and aftershock. Despite the fact that the
S-wave arrival times are very useful to control the quality of final locations, their
weight were systematically reduced by a factor 4 or 8 relatively to the weight of the
P waves when they were read on vertical sensors.

5.1.3 Farthquake Location Quality

In order to check the quality of the locations, we performed different tests. First,
several trial depths (from 1 km to 15 km) have been systematically tested and the
final hypocenters were not significantly different. Secondly, we studied the influence
of the two additional temporary stations on the location quality. For each event
recorded by both the permanent network and the two additional temporary stations,
we determined two locations: one calculated with the permanent network and the
two additional stations, another calculated only with the permanent network. The
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mean differences between the two locations are almost negligible in latitude (130
m northwards) but are larger in longitude (470 m westwards) and in depth (790 m
towards the surface). The hypocenters only determined from body-wave onsets on
the stations of the permanent network are then probably shifted by half a kilometer
westwards and one kilometer towards the surface. For the whole dataset, without
the two additional stations, the mean rms is 0.13 s, the mean horizontal and vertical
errors are 0.95 km and 1.76 km respectively. With the two additional stations, the
mean rms value and the mean horizontal and vertical errors are reduced to 0.12 s,
0.39 km and 0.72 km respectively. We can conclude that the permanent network
geometry (without the two temporal stations) respect to the aftershock distribution
is finally good enough to well constrain these locations.

5.2 Results

5.2.1 Fault plane in plan view and in cross-sections

On the plan view (figure 3), we show the surface projection of the aftershock se-
quence, the aftershock depth is characterized by its colour. The shallowest aftershock
locations (< 2 km depth, black dots on the figure 3) are distributed along two dif-
ferent trends N20°E (C1) and N35°W (C2). The deepest aftershock locations (>
2 km depth, grey and white dots on the figure 3) are distributed along two very
narrow zones (E1, E2).

According to the depth distribution of the aftershock sequence, four vertical cross-
sections were made orthogonally to the trend of the cluster C1: N110°E. Each cross
section is about 4 km wide and is juxtaposed to the next one. On each cross section
(from P1 to P4), the aftershock distribution clearly defines a fault plane dipping
with an average value of 54°£5°. On the P5 cross-section trending orthogonally to
the cluster C2: N55°E, the aftershocks define a more vertical fault plane of 70°45°.
On the last Pf cross-section, the aftershock sequence is projected on a vertical plane
parallel to the trend of the C1 cluster: N20°E.

5.2.2  Spatial Distribution of the aftershock sequence of the Aroma earthquake

We observe that the shallowest (< 2 km depth) aftershock locations depict a 15
km elongated cloud C1 trending about N20°E £4°from 19°30’ to 19°40’ and a Tkm
long cloud C2 trending N35°W from 19°40’ to 19°45’. The cloud C1 is divided into
2 parts: to the north of the Aroma main shock (southernmost grey star in figure 3),
a high density of epicenters covers a 15 km wide superficial area (observable in the
P1, P2, P3 cross-sections of figure 4), to the south of the Aroma earthquake, a low
density of epicenters covers a 7 km wide superficial area (observable in the P4 cross-
section of figure 4). The seismic cloud C2 indicates a low seismic activity belonging
to another structure that trends N35°W; this orientation is parallel to the northern
part of the Aroma flexure. On the cross-sections, we can observe that P1, P2 and
P3 present high density seismicity from 0 km to 10 km deep, whereas P4, and P5

11
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Fig. 3. Plan view of the distribution of Aroma earthquake aftershock se-
quence, July 2001- January 2002. Aftershock projection distribution on the 90
m DEM of Aroma region. Aftershock epicenter colour corresponds to the depth,
darker is shallower. The solid lines refer to the 5 cross-sections P1, P2, P3, P4, Pf
of figure 4. C1 and C2 correspond to cluster 1 and cluster 2 distributed along two
different trends N20°E (C1) and N35°W (C2). E1 and E2 correspond to the two
seismic extensions. The white triangle SOT is the vertical station of the permanent
red of Arica installed close to the Sotoca village. The grey triangle AL2 is a 3-com-
ponent station installed in September 2001. The structures are from Harambour
[1990] y Farias et al. [2005].

present low density seismicity from 0 km to 7.5 km deep. The aftershock sequence
defines two connected structures. The most seismically active one is characterized by
an azimut of N20°E and a dip of 54°. The connection (P4) and the other structure
trending N35°W and 70° dip are seismically less active.

The length of the fault plane C1 defined by the aftershock extension is about 15 km
(measured on the map view from the shallowest aftershock epicenters 3), the width

12
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Fig. 4. Cross sections of the distribution of the Aroma earthquake after-
shock sequence July 2001- January 2002. C1 and C2 correspond to cluster 1
and cluster 2 distributed along two different trends N20°E (C1) and N35°W (C2).
The grey area at 3 km depth represents a constant seismic gap across all sections.
a) P1 b) P2 ¢) P3 d) P4 cross sections of aftershock sequence along the N110°E
direction. The black ”dots” are the aftershocks, the gray ones are the main shock :
circle 24/07/01, square 14/01/02. e) P5 cross section of aftershock sequence along
the N55°E direction. ) Pf cross section of the aftershock sequence along the N20°E
direction (the fault plane azimuth).

(distance along the largest slope of the fault measured in the cross-sections) 10 km
in average, varying between 11 km (maximum value on the P1 cross-section) and 9
km (minimum value on the P4 cross-section) (figure 4).

Two seismic extensions (E1 and E2 on the figure 3), apparently orthogonal to the
main direction of the northern part of the elongated cloud C1, are observed. These
extensions are the projection on surface of deeper seismicity distributed along the
fault plane. The deeper seismicity is not continuous on the fault plane and only
occurs along two "arms” (P1 and P2 cross-sections on the figure 4 a,b). The seismic
deeper extension E1, represented in P1 cross-section, corresponds to the activity
of January 2002 (see Temporal Distribution). The seismic deeper extension E2,
represented on the P2 cross section, presents a great density of hypocenters between
3 and 6 km depth that does not image the fault plane as well as on the other cross
sections.

On all cross-sections, we can observe that aftershocks are more concentrated between
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4 and 8 km depth. On P4 and P5 cross-sections, a very superficial hypocenters
cluster (0 km - 1 km) is clearly separated by a 3 km gap from the deepest events
(4 km - 8 km deep). On the other profiles especially on P1, very superficial events
(shallower than 2 km deep), are separated from the main part of the seismic cloud
by a low seismic density zone (between 0 km and 2 km deep).

In summary, the spatial aftershock distribution illustrated on figures 3 and 4 shows
that :

e To the north of the Aroma earthquake, the aftershock hypocenters distribution
is denser and deeper than southwards (figures 3 and 5).

e The aftershock sequence occurred along two ”structures”. The most seismically
active one strikes N20°E and dips 53°E. The other structure presents the same
trend as the Cenozoic flexures. The connection between both structures (illus-
trated on P4) is characterized by a very low seismicity.

These results would be compared and interpreted with the structural features ob-
served in the Aroma region.
The spatial aftershock distribution also shows that:

e there is a low seismicity zone between 0 km and 2 km depth
e the most concentration of earthquakes is between 2 km and 5 km depth

e the maximum depth reached by the aftershocks is 12 km

These results would be compared and interpreted as the mechanics of earthquakes
and faulting.

5.2.3 Temporal Distribution of the aftershock sequence of the Aroma earth-
quake

The spatial distribution of aftershocks is stationary during the temporal sequence.
The temporal aftershock distribution presented on maps and cross-sections on figure
5 shows that the same fault areas have been ruptured during the first day, the next
first week (last week of July), and the next month (August). There is no lateral
evolution, nor depth evolution during the aftershock sequence. The seismic density
contrast to the north and to the south of the Aroma earthquake has occurred
during all the aftershock period. The aftershock epicenters are distributed in both
sides of the Aroma earthquake since the first day until the last active month, this
is compatible with the bilateral dynamic propagation of the rupture reported by
Legrand et al. [2007].
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Fig. 5. Seismic activity temporal evolution after the Aroma eartquake. (a
) Distribution of the aftershocks occurred on the 24 of July of 2001 after the Aroma
earthquake, occurred at 05:36. (b ) Distribution of the aftershocks occurred between
the 25th and the 31st of July of 2001. (¢ ) Distribution of the aftershocks occurred
between the 1st and the 31st of August of 2001. ( 1) Plan views of the aftershock
sequence, ( 2) Pf cross sections (along the Aroma fault) of the aftershock sequence.

6 Tectonic, Geological and Geomorphological analysis compared

to the seismicity study

The aftershock sequence occurred along two ”structures”. The most seismically ac-
tive one strikes N20°E and dips 53°E anﬁhas slipped with a dextral motion during



the Aroma earthquake. The other structure is parallel to the Cenozoic flexures. The
connection between both structures (illustrated on P4) is characterized by a very
low seismicity.

To identify these active structures, we propose a tectonic interpretation of the af-
tershock distribution based on satelite images, field work made in the region and
the geological observations from Farias et al. [2005].

The most active part of the aftershock sequence concentrated in the northern part
of the cloud C1 is bounded by the Aroma earthquake and also by the main Neogene
structural feature of the region, which is the N30°W Aroma flexure, described by
Farias et al. [2005]. The Aroma flexure may constitute a barrier to the propagation
of the seismicity and may explain why the seismicity is less concentrated to the
south of the flexure. However, the seismicity passes across the flexure suggesting
that the flexure is inactive. The seismic cloud C2 corresponds to the seismic activity
of another structure that trends N35°W, orientation parallel to the northern part
of the Aroma flexure. The two seismic "arms”, E1 and E2, which give an F shape
to the aftershocks spatial distribution are localized north of structures parallel to
the Aroma and Soga flexures. It is noteworthy that above these "arms”, at surface,
giant multirotational slides of the Sotoca lavas and ignimbrites are modelling the
landscape, these landslides could be due to repetead seismic accelerations of local
earthquakes.

6.1 Tectonic interpretation from satelite images

We observe that the region is characterized by the presence of two tectonic mor-
phological systems : a system of flexures oriented at NW-SE, and a system of N-S
faults. The system oriented NW-SE (N40°W - N30°W) corresponds to the com-
pressive system described as the western vergent thrust system of Northern Chile,
the other system is oriented almost N-S. Unfortunately, the focal mechanisms that
have been determined from the N35W earthquake cluster that lies underneath the
surface flexure present poor resolution.

6.2 The Aroma Fault

After the occurrence of Aroma and Chiapa earthquakes, no surface faulting has
been observed in the region. The extensive outcrops of unconsolidated rocks and
the presence of high slopes of the rivers which strongly favour large slides and rocks
blocks fallings could have destroyed coseismic displacements and evidence of active
markers.

The study on topographic maps, satelite images and aerial photos (figure 6) did not
provide conclusive evidences of quaternary fresh scarps nor morphologic features
of the Aroma fault. Observation of lateral motions evidence are dificulted by the
rough relief of the region dominated by very incisioned valleys.
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Fig. 6. Tectonic and geological map of the Aroma region based on Haram-
bour [1990] and Farias et al. [2005]. Aroma and Chiapa earthquakes and after-
shock sequence are specified.

However, the shallowest seismicity (between 2.5 km and 0 km, black dots) is aligned
with the linear part of the Aroma Valley and both microseismicity distribution and
main shock focal mechanisms are consistent with the N14°Aroma valley trending
which appears to be structurally controlled by active tectonics. Aroma valley borders
are oriented ”en echelon” (figure 7); the borders oriented about N-S are 500 m
long, the borders oriented ENE-WSW are 250 m long. These ”en echelon” features
might represent normal faults since the Aroma valley is a lower topographic site in
the Aroma region. In such a case, the ”en echelon” features are consistent with a
N14°dextral strike-slip close to the Aroma valley.

The Aroma fault defined by the aftershock distribution corresponds then to the
straight path of the Aroma valley to the east of the Aroma flexure and its kinematics
is reflected in the Aroma valley borders.

To the west of the Aroma flexure, the Aroma fault is curving, disconecting from
the Aroma valley trace and is conecting to another structure parallel to the Aroma
flexure.
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Fig. 7. En echelon features along the Aroma valley. Aerial foto of the Aroma
6.3 The Soga Fault

valley, en echelon features (yellow-brown), Aroma channel (blue), terraces (green)

are mapped.
The Neogene Soga fault is a sinestral reverse fault striking N8O°E and dipping 30-40

°N [Farias et al., 2005]. It displaced about 5 km to the west the Aroma and Soga
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Fig. 8. Interpretation of the Aroma fault geometry and surface trace based
on satellite images and aerial fotos analysis.Blue structures are Neogene from
Farias et al. [2005], red ones correspond to most relevant topographic discontinuities
and probable structures.

flexures.

The main aftershock of January 14, 2002 and its own aftershocks only ruptured a
narrow fringe of the northern extremity of the fault plane from surface to depth
(with a main concentration close to the surface) and did not pass over this limit.
The focal mechanism determined by Harvard for the shock of January 14, 2002
proposes 2 nodal planes: one roughly north-south and another one east-west. The
cross-sections of the January aftershock sequence presented on the figure 9 permit
discriminating the fault plane: the depth distribution and the same dip as the Aroma
one suggests strongly that the January 14, 2002 earthquake ruptured the same fault
as the Aroma earthquake (July 24 2001) N14°E. Its narrow aspect suggests then
that the January 14, 2002 meets a strong barrier which prevented from rupturing
northward and concentrated the seismicity until the fault ruptured in the whole
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depth of the seismogenic layer. This obstacle could be the continuation of the Soga
fault [Farias et al., 2005]

We evidence that the prolongation of the Soga fault bounds to the North the after-
shock propagation and probably the Aroma earthquake rupture. This structure ob-
served by Farias et al. [2005] strikes N80°and dips 30-40°N actuates as a barrier and
the termination of the rupture. This fault also corresponds to a lithological change
between Mesozoic rocks (basement) and Cenozoic rocks of the volcano slopes. The
Soga fault interrupts the seismicity but does not interrupt the superficial traces.
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e
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Fig. 9. P1 and Pf cross sections of January aftershock sequence along
N110°E and N20°directions respectively. Black ”dots” are aftershocks, the
gray square corresponds to the 14/01/02. P2, P3, P4, P5 are not represented because
no micro-earthquakes occurred at these latitudes.

There are three other zones of very few aftershocks, to the east on the side of the
Sotoca Volcano, these can be associated with the fault which controlled the mor-
phology of the volcano or to diffusion processes. To the west there are a few events
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on secondary and little faults.

7 Mechanical interpretation of the aftershock distribution

The aftershock depth distribution of the Aroma sequence, illustrated on the his-
togram of the figure 10, is very similar to earthquake depth distribution along
well-developed faults [Marone and Sholz, 1988]. The Aroma fault is then a well-
developed fault on which considerable net slip has occured and can occur, it means
it is not a new fault but a reactivated ancient fault.

Most aftershocks are concentrated between 4 km depth and 8 km depth, whereas,
between 1 km depth and 3 km depth, we observe a seismic gap. The 3 km depth
corresponds to the upper seismicity cutoff on well-developed faults which coincides
with a transition from low seismic velocity (unconsolidated sediments) where a
thick gouge layer is likely to be present to competent material [Marone and Sholz,
1988], also called the upper stability transition (T4) [Scholz, 1998] (figure 10). We
also observe that there are no aftershocks deeper than 12 km depth. Such a limit
corresponds, for large crustal earthquakes Mw > 7.0, to the lower seismicity cutoff,
the lower stability transition (T1) marked by the 300°isotherm (the onset of quartz
plasticity) and the first appearance of mylonites [Scholz, 1998]. In Aroma case, this
lower seismicity cutoff is consistent with the Aroma earthquke size, suggesting that
the rupture has not reached the deepest part of the seismogenic layer.

It is a conventional wisdom in seismology that the main shock rebuilds the crustal
stress patterns and aftershock occurring rate climbs where the Coulomb stress in-
creases [Stein, 1999]. However, based on Chen et al. [2006] retrospective analyses of
four large earthquakes, both the locations of main shock and large aftershocks may
have been already determined in advance of the occurrence of main shock. Causally
speaking, the triggering mechanism of the Coulomb stress changes for aftershocks
would not be necessary.

It seems clear that aftershocks are a process of relaxing stress concentrations pro-
duced by the dynamic rupture of the mainshock [Scholz, 2002]. Aftershocks typically
begin immediately following the mainshock over the entire rupture area and its sur-
roundings although they are commonly concentrated in locations where one might
expect large stress concentrations to have been produced by the mainshock rupture
[Mendoza and Hartzell, 1988].

Aftershocks are preferentially located in regions of low-slip (u< %umax) and of in-
creased shear stress (A, < 0) [Woessner et al., 2006]. Stress drop patterns provide
less information content on aftershock locations. This implies that static shear stress
change of the main shock may not be the governing process for aftershock genesis.
In the Aroma fault case, the high aftershock density to the northern part of the
Aroma hypocenter could correspond to regions that slipped least coseismically. It
can be two asperities which have not ruptured during the dynamic rupture of the
Aroma earthquake and where the shear stress had increased.
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Fig. 10. Earthquake depth distribution along the Aroma fault (a) and
along well developed faults and crustal behaviour from Scholz [1998] (b).

8 Discussion

Such a big crustal earthquake with a well-determined dextral strike-slip focal mech-
anism has important implications on the way by which deformation is accomodated
across this convergent margin.

In fact, the direction of the earthquake slip vector at subduction zones is almost al-
ways deflected towards the orthogonal to the trench with respect to the convergence
vector [McCaffrey, 1992] and implies that a margin parallel slip vector residual has

to be somehow accomodated in the upper plate.

Consequently, the Aroma earthquake evidences the existence of slip partitioning of

22



the convergence vector in Northern Chile and shows that the partitioning occur in
the Precordillera of Northern Chile, forearc unit of the upper plate.

Then the Andean subduction is an example of slight oblique convergence which is
partitioned into a component deflected towards the normal to the plate boundary by
subduction processes and a wrench component taken up by strike-slip deformation
within the overriding plate.

In Sumatra subduction, the strike-slip deformation is localised on the Great suma-
tran dextral Fault which parallels the trench and follows apromiately the magmatic
arc where major calderas are installed.

Moreover, obliquely convergent relative motion results in crustal deformation of
the upper plate by a complex combination of both strike-slip and thrust defor-
mation, which is named strain-partitioning. Two obliquely convergent plate bound-
aries exhibit contrasting deformational styles: Central South Island, New Zealand, a
non-strain-partitioned margin where the Alpine fault accomodates both thrust and
strike-slip motion and the southern Coast Ranges in California, strain-partitioned
where the San Andreas fault system is composed of one or more near-vertical strike-
slip faults and a spatially separated array of compressional thrust and fold structures
[Teyssier et al., 1995, Braun and Beaumont, 1995].

Considering these statements, the Aroma earthquake implications and the geometry
and kinematics of the tectonic structures of the Northern Chile forearc, we can
deduce that the Northern Chile margin is strain-partitioned. Indeed the forearc
structural system is composed of the Aroma fault which is a current high angle
strike-slip fault and a spatially separated array of compressional thrust and fold
structures named the WVTS, in the Coastal Cordillera, N-S inverse faults have also
been recognized, although these structural systems are not strickly parallel to the
margin nor parallel between themselves.

Consequently, it is possible that shortening along the WVTS flexures, folds and
thrusts is coeval with strik-slip deformation along, the Aroma fault for instance,
across Northern Chile margin and both deformation is the expression of the oblique
convergence.

In the Precordillera at -21°S, Pica latitude, strike-slip faults trending N-S to NNW-
SSE are characterized by a dextral sense of slip, derived by offset streams and
shutter ridges and normal faults trending N-S to NE-SW offset the youngest Qua-
ternary deposits in the plateau margini [ Victor et al., 2004]. This kinematic system
is consistent with a NW-SE extension.

This pattern is then a significative feature along the whole western border of the
Altiplano suggesting that the convergence obliquity is accomodated in the upper
crsut forearc along strike slip faults in the Precordillera and perhaps magmatic arc
and a spatially separated thrust and fold structures.
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9 Conclusions

The occurence of Aroma earthquake indicates that the northern Chile Precordillera
is undergoing active deformation. The associated aftershock activity occurred along
a fault striking N14°E, east-dipping 53°E with dextral lateral motion does not corre-
spond to the reactivation of the blind thrust fault responsible for the Aroma flexure,
but with the activation of a probable ancient fault whose activity was unknown until
today.

The aftershock spatial distribution shows that the Aroma flexure and the Soga fault
act as geometrical and physical barriers from the rupture propagation. However,
these different structures could be coeval accomodating the oblique convergence
across the margin.

The Aroma earthquake and its aftershock distribution reveal the existence of slip
and strain partitioning in the Precordillera of Northern Chile.
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4.2.2. Sucuna: foco micro-smico
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Figura 4.7:Enjambres sismicos entre 0 y 30 km de profundidad en la Pampa de Sucuna y su distribucion en
profundidad segin el perfil P1 orientado NNW-SSE. El DEM tiene una resolucién de 90 m, el color representa
la altura. Las estructuras tectonicas representadas soRideelme 1999, Garcia[2001]], Pinto et al.[2004,
Charrier et al.[2009.

El enjambre de la Pampa Sucuna ocurre en un lugar bien particular, donde el alineamiento
volcanico NE-SW constituido del Anocarire y del Arintica, interrumpe el 6arde Chapiqguia
- Belen y donde el anticlinal de Oxaya desaparégarfia 2007 (figura4.7).

Este enjambre de sismicidad que ocuen 2001 se constituye de dascteos orientados cada
uno se@n un rumbo diferente, NE-SW para dlateo nas cercano al vom Mioceno Macusa

y E-W para el otro.
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La distribucbn en profundidad de los microsismos, segl perfil P1 orientado NW-SE, sugiere
gue cada enjambre ocurre en una falla de aligulo con manteos opuestos. La ciadica
asociada a esta sismicidad es desconocida ya quammgcanismo focal se pudo determinar
en estos enjambres.
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Figura 4.8:0rientaciones preferenciales de las discontinuidades mayores del relieve cerca de los enjambres
sismicos de la Pampa de Sucuna. El DEM tiene una resolucion de 90 m, el color corresponde a la altura. Las
estructuras tectbnicas representadas sorRitpuelmd 1994, Garcia[200]], Pinto et al.[2004, Charrier et al.

[2005. El color de la micro-sismicidad corresponde a la profundidad entre 0 y 30 km.

Al realizar una interpretadn fotosatelital, se observan en la figdr8, tres orientaciones prin-
cipales en las discontinuidades del relieve precordillerano que se describen a camtinuaci

= Se observan las discontinuidades asociadas al sistema estructural compresivo NNW-SSE
conocido en esta zona (color cafe), constituido por el anticlinal de Chucal entre otros.

= Se observan las discontinuidades orientadas NNE-SB\&§ negras), que corresponde
a la direcodbn de distribu@n de un ficleo microgsmico.

= Se observa la direamn NW-SE (color gris) paralela al Sistema de Fallas Inversas a Ver-
gencia Oeste de la Precordillera de Arica (WVTS) que se obsergaaiiNorte.

Existen otras discontinuidades en el morfééode orientaciones E-W, pero so@dstenues por
lo gue no se han remarcado en la figdr@
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Al analizar simulineamente las figurds7y 4.8, se observa que los do&iagieos de microsis-
micidad descritos anteriormente ocurren donde las distintas discontinuidades se "intersectan”.

Este conjunto de datos no permite definir claramente cuales son las estructuras activas y su
cinematica asociada. Sin embargo, muestra que esta zonsneisamente activa y que se en-
cuentran estructuras activas probablemente normales y de rumbo a especificar claramente en el
faturo.

4.2.3. Beén - Copaquilla - Tignamar: sistema de fallas Négeno no activo
sismicamente
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Figura 4.9:Micro-sismicidad intracontinental entre 0 y 30 km de profundidad debajo del Sistema de Fallas
Inversas de Vergencia Oeste (WVTS) del Cordon Chapiquifia - Belén, registrada por la red permanente RESIS-
TE de Arica. Las estructuras especificadas son la falla Copaquilla-Tignamar, la falla Belén-Tignamar, la falla
Chapiquifia-Belén y la falla Socoroma.

En el Norte de Chile, entre 185 y 2T'S, el Sistema de Fallas Inversas de Vergencia Oeste
(WVTS) [Mufioz and Charrier1996 Garcia et al, 1996 Garcia 2001 corresponde al rasgo
estructural mayor de la Precordillera entre el arcoaoico y la Depregin Central segn es-

tos autores. Este sistema hialppermitido el acomodo del ante-arco durante el alzamiento del
Altiplano. Su descrip@n ha sido detallada en el dago 3, Marco Geodiamico del Codo de
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Arica, en el @rafo 2.2.3.2.

La actividad actual de este sistema escdlifs determinar ya que, ni el trabajo en terreno, ni el
estudio fotogedlgico, permitieron detectar evidencias claras de movimientos recientes.

Como la muestra la figurd.9, la sismicidad cortical (entre 0 y 30 km de profundidad) que
ocurre debajo del Sistema de Fallas Inversas a Vergencia Oeste de la Precordillera de Arica
(WVTS) es muy escasa.

En efecto, un eventdsmico superficial (entre 0y 10 km de profundidad) o acurre debajo
del WVTS. No ocurd ningin micro-sismo en 7f@s debajo del Anticlinal de Oxaya y de
la falla Ausipar que marcan fuertemente la topograf que séan inactivas segn su edad
geobgica. 4 sismos corticales ocurrieron debajo de la fall&Bdlignamar (probablemente
inactiva) y de la falla Copaquilla-Tigmmar (probablemente activa).

En la figura4.9, se observa tamén que en 2001 nirign sismo cortical ocurd debajo del
WVTS, se concentra preferencialmente en el arcoarotmo al Este del WVTS y no describe el
rumbo del sistema.

No se observa ningh enjambre ismico, ni una distribuén espacial microismica carac-
teristica de una estructura téaica. En losiltimos 40 d&os de registro telésmico, no se re-

gistro ningin sismo de magnitud superior a 3.0.

Se concluye que en la Precordillera del Norte de Chile, el Sistema de Fallas Inversas a Vergen-
cia Oeste (WVTS) paralelo al margen chileno (NW-SE) presenta una escasa aclistdea s

en la ventana de tiempo observada.

Este resultado no significa que este sistema sea inactimnsuestra que ha sido inactivo
sismicamente en lagltimos 40 d@os de registroismico.

Por otro lado, no se han apreciado en terreno evidencias de actividad reciente, probablemente
porque si es activo, su tasa de deforrba@s muy baja y las evidencias tenues.

Evidencias gedilgicas sugieren que la actividad post-Pliocena (2,7 Ma) del sistema WVTS se
localiza en la falla Copaquilla - Tignamar y que esta falla podstar activa aun cuando muy
pocos eventosismicos han sido registrados en el periodo actual.

4.2.4. Incapuquio: sistema tedinico antiguo $§smicamente activo

En la Precordillera de la refgh de Moquegua (£8) del Sur del Pér, el sistema de estructuras

mas conocido y estudiado ha sido el sistema transpresivo sinestral subvertical Incapuquio -
Challaviento de rumbo NNW-SSE de edadasica - Paleocena que exhiénhos intrusivos del

Grupo Creacico - Paleoceno de Toquepalagay et al. 2002 Sempere et g312004.
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Este sistema sigue a8 al Norte con fallas reconocidas de dtwgulo que presentan movi-
mientos sobrepuestos normales, de rumbo y revertidos, pero con movimigagagcrentes
normales $ebrier et al. 1985 Mercier et al, 1997.

El sistema de Incapuquio-Challaviento corresponde al rasganieotmayor del Sur del Per
Geomorfobgicamente, su exprési es muy marcada en la topogeaindicando que ha sido

una estructura muy activa, gégicamente este sistema cabalga rocas Mesozoicas sobre Ce-
nozoicas.

Su actividad actual es difil a demostrar ya que, ni el trabajo en terreno, ni el estudio foto-
geobgico, permitieron detectar evidencias claras de movimientos recientes.

Sin embargo, el alisis detallado de la sismicidad alrededor de esta estructura muestra que un
enjambre de eventos entre 0 y 15 km de profundidad se encuentra bajo la estructura principal del
sistema Incapuquio con una distribbiciespacial que indica que la estructura es casi-vertical,
con un leve manteo hacia el Norte.

En la figura4.10 se presenta la falla Incapuquio, junto con otras estructuras conocidas de la
zonay con los mecanismos focales determinados a partir de la distritsatire la esfera focal
de las polaridades de las ondas P.

De todos los eventos intracontinentales superficiales asociados a la falla Incapuquio, se deter-
minaron tres mecanismos focales que corresponden cada uno a un enjamire lecalizado
en la falla Incapuquio, se presentan a continixci

El mecanismo focal 3050282 corresponde a un evento que pertenecdialeo $smi-

CO que se encuentra sobre la falla Incapuquio en la zona de Mal-Paso donde el sistema
Incapuquio desarrolla un "push-up”, estructupanbica y positiva en flor, caracterizada

por cataclasitas y milonita$[no, 2003. Este mecanismo focal es inverso y los planos
nodales se orientan NNW-SSE con un manteo entrg @0 aproximadamente.

El mecanismo focal 11903(& corresponde a un evento délafeo $smico localizado

sobre la falla Incapuquio cerca del pueblo Capillune. Este evento fue localizado a 8 km
de profundidad y se asocia a un mecanismo focal normal con una muy leve componente
de rumbo con un plano nodal vertical N-S y un plano nodal horizontal E-W.

El mecanismo focal 3020732corresponde a un evento de la parte occidental del siste-
ma Incapuquio, donde se observan 3 eventos METGSOS y un evento macrssnico.

Este mecanismo focal es de rumbo con una leve componente inversa, un plano nodal se
encuentra vertical orientado NW-SE, el otro NNE-SSW manteanti®. 30

Los enjambres de sismicidad debajo de la estructura de Incapuquio indican que harsido s
camente activa durante la canfipasismobgica de 2003.
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Figura 4.10:Sismicidad intracontinental entre 0 y 25 km de profundidad bajo el sistema Incapuquio, y mapeo

de la falla Incapuquio. Las fallas del sistema Incapuquio estan ilustradas en negrilla. Las lineas segmentadas
corresponden a lineamientos visibles en imagenes topograficas, pero no estudiadas. Los sismos registrados por
la red mundial y relocalizados pdengdahl et al[1999 estan representados por circulo de tamafio grande, la
microsismicidad por circulos de tamafio mediano. Los mecanismos focales grandes son determinados por Harvard
a partir de las formas de ondas, los mecanismos focales pequefios son determinados en este estudio a partir de
las polaridades de la llegada impulsiva de la onda P. La distribucion de las polaridades dentro de la esfera focal
esta especificada abajo junto con los mecanismos focales asociados. Los puntos negros de la esfera focal son las
polaridades en compresién de la onda P, los puntos blancos las polaridades en dilatacién. El color de los eventos
sismicos y de los mecanismos focales representan la profundidad.

Los 3 mecanismos focales determinados indican catieas distintas y orientaciones de planos
nodales distintas.

Por un lado, el mecanismo focal 3050ABhdica un movimiento inverso NW-SE.

Por otro lado, el mecanismo focal 1190@ifdica un movimiento normal N-S; no se toran
cuenta el plano nodal horizontal ya que la falla Incapuquio es una estructura degito.
Finalmente, el mecanismo focal 302078ihdica un movimiento sinestral paralelo al sistema
de Incapuquio. No se tobren cuenta el posible movimiento dextral en la direodINE-SSW

ya que la estructura de Incapuquio se orienta NW-SE.
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El movimiento sinestral paralelo al sistema de Incapuquio es consistente con los movimientos
conocidos antiguos de este sistema.

El movimiento inverso NW-SE es muy compatible con la oriedacle las fallas inversas de

la estructura@mbica y positiva en flor caracterizada por cataclasitas y milonitas en taregi
Mal-Paso Pino, 2003.

El movimiento normal N-S se encuentra en una ramif@acie la estructura de Incapuquio y
puede asociarse a una ruptura debida a esta complejidad, por lo tanto a la presencia de una falla
secundaria presente en el sistemadteicb de Incapuquio que no ha sidaredescrita.

A pesar de la variedad de soluciones, estos resultados apuntan a que la estructura principal del
sistema Incapuquio es activa micrigraicamente y sus movimientos actualessesinestrales.

Estos resultados concuerdan en que la estructura principal del sistema Incapuquio es transcu-
rrente sinestral en el periodo actual, sin embargo, la componente vertical actual no ha sido
evidenciada.

El evento $smico que ocurd el 26 de Agosto de 2003, Mw 5,7, al Sur del volan Tutupacay

al Norte de la estructura principal del sistema Incapuquio égsieb sismo de magnitud Mw

5,0 en la Precordillera del Sur del BeSe ubica a 30 km de profundidad yabten localizado

pues tiene un error inferior a 4 km. Este evento se asocia a un mecanismo focal cuyos planos
nodales indican por un lado un acimut casi E-W y un manteo casi vertical (manteando muy
levemente hacia el Norte) con movimiento dextral y por otro lado un acimut caso N-S y un
manteo casi vertical (manteando muy levemente hacia el Este). La falla asociada a este evento
no ha sido descubierta, por lo tanto, puede ser o N-S sinestral o E-W dextral.

4.2.5. Purgatorio: falla 9smicamente activa con evidencias teghicas

El sistema Incapuquio visto anteriormente es tan importante que muchas de sus ramificaciones
estructurales constituyen fallas con una exgesn superficie muy marcada, como la falla
Purgatorio, que entrégas evidencias as claras de su comportamiento actual, entre las fallas
analizadas en el ante-arco del Codo de Arica.

Esta falla de 50 km de largo con un rumbo WNW-ESE produce escarpes y desplazamientos
muy notables en la topogiaf corta las terrazas en los valles y se asocia a la flexura de estra-
tos sedimentarios de la FormaniMoquegua B Oligocena, y de estratos ignitibos de la
Formacon Huaylillas Miocena Inferior.

Un plano de falla con estis asociado a esta falla fue encontradoSghrier et al[1989 en los
Altos de Chulibaya al Sur dela Curibaya, para el que estos autores determinaron un rumbo
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de 80E a 120E y un manteo o de 7(hacia el Sur con indicaciones de movimientos recientes
normales. Las evidencias observadas$@brier et al[198F muestran una historia compleja

de movimiento, con movimientos laterales dextrales y movimientos verticales hacia el Norte y
hacia el Sur con una tasa de deslizamiento de 0,2Fftpara esta estructura, ehsreciente

sefia normal.

[] Terrazas fuviales
[T Grietas Disecasion
— Falla

Figura 4.11Evidencias morfologicas de movimientos recientes normales y dextrales en la falla Purgatorio. (A)
Imagen ASTER mostrando la geometria en planta de la falla Purgatorio y la ubicacion de los sitios Ay B. En el
sitio A la falla es de rumbo N11& manteando hacia el Norte, en el sitio B, la falla es de rumbo E-W y vertical.

(B) Sitio A: Foto aérea indicando la ruptura de la falla Purgatorio en superficie y el movimiento normal inferido
por las observaciones de terreno. La zona verde corresponde a la zona de grietas de disecacion. (C) Sitio B: Foto
aérea (a) y foto de terreno (b) indicando la ruptura de la falla Purgatorio en superficie. La foto aérea (a) muestra el
desplazamiento lateral de las barras sedimentarias en los valles (color amarillo), la foto de terreno (b) el rechazo
vertical. D significa Down (bloque que baja). U significa uplift, (bloque que sube). La foto de terreno (d) muestro
el plano de falla donde se tomo Iq estia. La linea negra y roja representa donde pasa la falla Purgatorio.

En el sitio A de lafigura&.11, las barras sedimentarias del canahestortadas y desplazadas. Al
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Norte de la falla, se observan grietas de deswadiebidas al estancamiento de las aguas atra-
padas por el rechazo de la falla. Se enabotr plano de falla dentro de una trinchera realizada
para la mina Toquepala, con una falla normal manteando hacia el Norte, desplazando estratos
sedimentarios de 80 cm aproximadamente. Por lo tanto, en el sitio A de la falla Purgatorio, se
encontraron movimientos normales, pero no se evidenciaron movimientos dextrales.

En el sitio B, el adlisis detallado de las terrazas cortadas por la falla Purgatorio dentro de los
valles (figuragt.11y 4.12) indica movimientos normales y dextrales a lo largo de un plano casi
vertical, manteando levemente hacia el Norte, orientado NELOO

Figura 4.12Cataclasitas y estria de un plano de la falla Purgatorio, NT00C, 8°E y rechazos de la falla en
los valles del sitio B.

Como se aprecia en la figufal2que muestra fotos de terreno del sitio B, las barras sedimen-
tarias del canal cortadas por la falla presentan un rechazo de 50 a 100 cm, el bloque Norte se
encuentra @s bajo que el bloque Sur. En un plano de falla estriado, seébraidirumbo de
N10CE, un manteo de 99 una esfia de 8E, se determid un movimiento dextral casi puro

con una muy leve componente normal.

Actualmente, la estructura casi vertical de Purgatoridsaisamente activa, con focos ubica-
dos principalmente entre 0 y 15 km de profundidad y que se profundizan hacia el Norte y hacia
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el Sur (figurad.13. La falla Purgatorio poda corresponder en superficie a la termibadie la
sismicidad que se "conecta” a la subdceci

-17 30

118214818 117082218

A \oicanes holocenos -~ :
7 Estaciones de la red temporal @ Q
del extremo Sur del Per : ;

W Estacion de la red nacional del Peri

Figura 4.13:Sismicidad intracontinental entre 0 y 60 km de profundidad bajo la falla Purgatorio y mapeo
tectonico. Los sismos registrados por la red mundial y relocalizado€Epgdahl et al][1999 estan representa-

dos por circulo de tamafo grande, la microsismicidad por circulos de tamafio pequefio. Los mecanismos focales
grandes son determinados por Harvard a partir de las formas de ondas, los mecanismos focales pequefios son
determinados en este estudio a partir de las polaridades de la llegada impulsiva de la onda P. La distribucién
de las polaridades dentro de la esfera focal esta especificada abajo junto con los mecanismos focales asociados.
Los puntos negros de la esfera focal son las polaridades en compresion de la onda P, los puntos blancos las po-
laridades en dilatacion. El color de los eventos sismicos y de los mecanismos focales representan la profundidad.
Las estructuras indicadas por lineas segmentadas corresponden a lineamientos visibles en imagenes topogréficas,
vistas en terreno, pero no estudiadas.
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De todos los eventos, se determinaron dos mecanismos focales poneimexcepcional de
polaridades.

El mecanismo focal 1170832 se ubica sobre la falla vista p8€brier et al[1983 y
el plano nodal ras vertical concuerda con sus resultados ya que indica una falla normal
pura manteando hacia el Sur.

El mecanismo focal 118214Bque se ubica en el sitio B, indica tar@biun movimiento
normal, pero si el plano de falla es el plano nodakmertical, entonces el bloque Norte
sube y el Sur baja. Este mecanismo focal indica movimientos normales verticales, pero
no movimientos dextrales como se apéeen terreno.

Las evidencias no permiten discriminar si [démos movimientos de la falla Purgatorio han
sido dextrales, normales o ambos juntos.

Si la falla Purgatorio es dextral, dado las orientaciones de las fallas Incapuquio y Purgatorio y el
hecho que tienen sentido de desplazamiento opuesto (dextral y sinestral repectivamente), estas
dos fallas son o incompatibles cinatitamente o estos movimientos ocurren a distintas edades.

Si los Gltimos movimientos de la falla Purgatorio fuesen normalesasarompatibles con la
cinematica de la falla Incapuquio. Por lo tanto si la falla Incapuquio es sinestral y la falla Pur-
gatorio normal, estas cinéxticas junto con la geomédrde las fallas son compatibles con un
acortamiento E-W.

4.2.6. Sama - Chuschusco - Calientes

Este sistema tambin representa una ramificanidel sistema estructural de Incapuquio. El sis-
tema de Sama dgstsociado en el Ngeno a fallas inversas y pliegues por propayadie falla,
evidencias cuaternarias muestran que este sistema inverso afecta terrazas aluvialéssen los r

4.2.6.1. Articulo: Geomorphic evidences of recent tectonic activity : forearc, Southern
Peru

Este ariculo resume e ilustra las evidencias geomadatas encontradas respecto a la acti-
vidad de las fallas del ante-arco del Sur dellPédi contribucbn a este trabajo se basa en
mis observaciones de terreno, el estudio fotopgiob previo y posterior a los terrenos y las
discusiones respecto a las observaciones e interpretaciones.
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ABSTRACT

As the Andean forearc is not concentrating as much tectonic shortening as the foreland (since Middle Miocene) and as GPS measurements
can not inform on the long-term deformation but rather describe the elastic response of the Andean forearc (Nazca-South American con-
vergence), little is known about the active deformation in the Central Andes Pacific lowlands. However, geomorphic evidences of recent tec-
tonic activity are observed from the Coastal Cordillera to the piedmont of the Western Cordillera. In this paper we analyze this Quaternary
tectonic activity in the southern Peruvian forearc, from 17°S to 18°30°S. Examination of aerial photographs and satellite data, and focused
field work not only confirms that there is recent tectonic activity but also has revealed the presence of additional active structures that should
be taken into account in the description of Andean deformation. In response to active tectonics, these tectonic structures affected very young
terraces and Quaternary pediments in the southern Peruvian forearc. We discuss some of the strong geomorphic signatures, such as active
fault traces, scarplets, sag ponds, river terraces and some major and minor landslides, which are indicative of active tectonics in this area.
Mapping of fault trace geometry and identifying recent surface offsets are used to determine the key places where active tectonics can be
involved in the deformation of the forearc, either through normal faulting, strike-slip faults or thrust faults. Among those major tectonic fea-
tures, some are likely due to seismic crustal activity (along the ongoing Andean tectonic processes) and some to relaxation processes of the
stress imposed on the outer forearc area after each major subduction earthquakes.

Keywords: Southern Peri, forearc, active tectonics, geomorphic features.

RESUMEN: Evidencias geomdrficas de actividad tectonica reciente en el Antearco Persi sur.

Debido a que el antearco andino no esta concentrando tanto acortamiento como el antepais (desde el Mioceno Medio) y como las mediciones de
GPS no pueden dar informacién de la deformacién de largo plazo sino que mas bien describe la respuesta elastica del anteraco andino (a la con-
vergencia entre Nazca y Sudamérica), poco se sabe acerca de la deformacion activa en las tierras bajas pacificas de los Andes Centrales. Sin embar-
g0, evidencias geométficas de la actividad tecténica reciente son observadas desde la Cordillera de la Costa hasta el pidemonte de la Cordilera
Occidental. En este trabajo analizaremos la actividad tecténica cuaternaria en el antearco del sur del Pert, desde los 17°S a los 18°30'S. La exami-
nacién de fotografias aéreas y datos satelitales, y trabajo de campo enfocado no sélo confirma que hay actividad tecténica reciente, sino que tam-
bién ha revelado la presencia de estructuras activas adicionales que deberfan tenerse en cuenta en la descripcion de la deformacién andina. En res-
puesta a la tectonica activa, estas estructuras tectonicas afectaron a terrazas muy jovenes y a pedimentos cuaternarios en el antearco del sur del Perd.
Se discuten algunas de las fuertes sefiales geomotficas, tales como trazas de fallas activas, escarpas, sag ponds, terrazas fluviales y algunos deslizamien-
tos mayores y menores, los cuales son indicativos de la tecténica activa del area. El mapeo de la geometria de las trazas de falla y la identificacion
de dislocaciones en superficies recientes son usadas para determinar loslugares clave donde la tecténica activa estd involucrada en la deformacién
del anteraco, ya sea a través de fallas normales, de desplazmiento de rumbo o corrimientos. Entre estos rasgos tectonicos mayores, algunos son
aparentemente debidos a actividad sismica cortical (como parte de los procesos andinos activos) y otros a procesos de relajacién de los esfuerzos
impuestos en el sector externo del antearco después de cada terremoto de subducciéon mayor.

Palabras clave: Sur del Perd, antearco, fectinica activa, rasgos geomorficos.

INTRODUCTION

The curved shape of the Central Andean
orogen associated with the Bolivian Oro-
cline exhibits a striking bilateral symmetry
considering the underlying Wadati-Benioff
zone and the topography (Gephart 1994).

Tectonic activity and geomorphology in the

forearc however vary along the margin
from the northern side of the Arica Elbow
in Peru to the southern side, in Chile. Em-
placement of relief in the modern Central
Andes occurred mostly during the Late
Cenozoic (Isacks 1988, Garcia and Hérail
2005; Von Rotz e al. 2005) when the shot-
tening jumped eastward to the backarc

region. The Andean orogen globally has
evolved since the Mesozoic through Neo-
gene. While northern Chile is the site of
ongoing tectonic studies on active deforma-
tion processes (Mufioz and Charrier 1996,
Gonzalez et al. 2003, Audin ez al. 2003,
Worner et al. 2002, Soto et al. 2005), the
forearc in southern Peru has not been the
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site of neotectonic studies since the 1980's
(Macharé et al. 1982, Sébrier et al. 1985,
Ortlieb et al. 1996). The Andean forearc in
southern Peru is comprised of three diffe-
rent morphological zones from East to
West: the coastal cordillera, an NS elonga-
ted basin (the central valley) and the pied-
mont of the Western Cordillera. The whole
region was the site of contractional, strike-
slip and extensional deformation episodes
from Late Miocene to Pleistocene (Sébrier
et al. 1985, Semperé et al. 2002).

The Western Cordillera in the forearc of
Southern Peru is constitued by a NW-SE
range bounded by faults systems (one is
known as the Incapuquio fault system ) of
which, the kinematics have not been explo-
red (Fig. 1). The coastal cordillera is com-
posed of by crystalline basement rocks
(Cobbings et al. 1977) and affected by a
system a normal faults trending perpendi-
cularly to the coast (Audin et al. submitted;
Fig. 1). The Coastal Cordillera is absent at
the Peru/Chile border, appears 60km north
of the border and runs in a NE direction,
parallel to the western cordillera and the
coastline, forming the western topographic
boundary of the central valley. The Central

71°W

70°30W 70°W
Valley is a NS elongated basin that runs
parallel to the Coastal Cordillera and the
Western Cordillera. Miocene deformation
led to a narrow, elongated basin. Deposits
in the Central Valley and lowlands include
multiple large alluvial fans issued from
Andean Range erosion since the Eocene-
Oligocene diachroneously. Much of those
volcano-clastic deposits are part of the Mo-
quegua Formation, that correspond to four
major episodes of erosion (Semperé ¢t al.
2004). The more recent deposits belong to
the Moquegua D Formation (14-9Ma,
Semperé et al. 2004) and Quaternary recent
alluvial fans, alluvial terraces and pedi-
ments. Erosion prevailed largely since 2.7
Ma (Semperé et al. 2004). All the ages
comes from interbedded ignimbrites and
discontinuities analysis in the whole Mo-
quegua Formation. In Chile, the develop-
ment of frontal thrust developped topogra-
phic highs in the Central depression along
the Western Cordillera (Garcia and Hérail
2005) but in Peru it seems that other pro-
cesses are involved in the building of the
topography (Jacay et al. 2002).

The piedmont of the Western Cordillera in
its lower parts and the central basin are
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Figure 1: Mosaic of
SRTM topographic ima-
ges , northern part of
the Bolivian Orocline,
forearc of southern Peru:
Large-scale morphotecto-
nic map of the forearc in
Southern Peru. Inset
shows the location of
studied area.
Interpretation outlining
main strands of
Quaternary active faults.

exposed to low denudation due to the
extremely dry climate, which has persisted
for at least 5 Ma. As the arid climate allows
for the preservation of geomorphologic
evidence of tectonic deformation in the fo-
rearc of Southern Peru and Northern
Chile, this study is based on field work and
air photo analysis.

TECTONIC SETTING

The tectonic activity that produced the pre-
sent relief in Central Andes is known, as a
whole, to begin during the Miocene and to
have accelerated during the Neogene
(Dalmayrac et al. 1980, Sébrier et al. 1985),
even if no detailed study focused on the
tectonic structures themselves. The forearc
area has maintained at least since at least the
Eocene the same morphology as the pre-
sent day one (Macharé and Ortlieb 1992).
The piedmont makes up the eastern border
of the closed desertic basin. Piedmont stra-
tigraphy consists of weathered granite and
volcanic bedrock overlain by 100 -1000m of
Miocene and Pliocene basins and distal
piedmont sediments that grade upward into
poorly sorted gravel to alluvial-fan units of
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Figure 2: Shaded-relief image of 30 m spaced digital elevation model (DEM derived from SRTM data) from Sama Calientes Fault zone. Zone 1
on Fig. 1. Fault traces deduced from field and topographic surfaces traces.

Quaternary age. Structures with a north-
west trend are prominent within the
Incapuquio fault system (Jacay ez a/ 2002).
Normal faults, fault-related folds, thrust
faults with similar geometries and strike-slip
structures, exist west to the major oldest
Incapuquio fault set but were not studied
yet. The Incapuquio fault system extends
over about 200km as series of various seg-
ments and shows a complicated history,
mainly with left lateral movement during
the Oligocene but again nothing was
known about its present day activity (Jacay
et al. 2002). The SRTM DEM and aerial
photography analysis indicates a very
strong, straight and well delineated fault
trace, which cuts through various relief,
bedrock, and alluvial deposits. Recent stu-

dies issued from the installation of local
temporal seismic network (David ez /.
2004) indicates that crustal seismicty sho-
wing magnitude is located right on Inca-
puquio fault system up from Tacna and
thus strongly suggest that this morphologic
signature is due to ongoing tectonic activity
of this old fault system. All of those obser-
vations suggest a near vertical fault reaching
the surface, which is also typical of strike-
slip deformation. Two type examples of
fault segment associated with the Inca-
puquio fault system are discussed here with
the Sama-Calientes fault zone and the
Purgatorio fault. The coastal tectonic struc-
tures that can be observed in the morpho-
logy are trending northeast and are associa-
ted essentially with normal faulting: we will

focus in this zone on the Chololo fault
system.

GEOMORPHIC MARKERS
OF DEFORMATION

The relationship between active faulting
and the offset of recent alluvial surfaces
or stream terraces has been successfully
used to identifying active faults systems
(Gaudemer ez al. 1989, Jackson et al. 1996,
Audin ez a/. 2003). This paper documents
morphologic offsets and evaluates the
potential tectonic activity at 3 sites (Fig. 1)
where streams and terraces are developed
along the piedmont of the western Cot-
dillera or along the coastal area. Analysis of

aerial photos, SRTM DEM and satellite
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Fm Calientes

Figure 3: ASTER image and field photography of Calientes Site. See Figs. 1 and 2 for loca-

tions.

images allows us to identify the strong geo-
morphic expressions of these faults, which
offset both Tertiary formations and Qua-
ternary-Recent deposits.

THE SAMA CALIENTES FAULT
SYSTEM

Site 1 is located near the cities of Sama and
Tacna at the very southern end of Peruvian
forearc (Figs. 1 and 2). The observed tecto-

nic morphology marks the base of the hill
front, near the town of Calientes, upstream
from Tacna in the Caplina Valley. It cuts as
well through the active flood plain of the
Caplina River (Fig. 2), forming a nice emer-
gent thrust (Figs. 2 and 3) over kilometers,
also associated to major flexures in the
Huaylillas Formation (25-9 Ma, Roperch ez
al. 2006). At this location, one of the last
surface ruptures can be observed within the
youngest tiver terrace near the village of
Calientes and also within the Pedregal Plain
(Fig. 3). Active faults are likely to cut the
surface of alluvial or fluvial terraces as well
as other landform, but several aspects of
terraces make them useful to study active
tectonics, date the deformation for exam-
ple. Alluvial terraces are mostly flat, and
due to the local aridity in Southern Peru, it
also represents an approximate geomorphic
time marker (Rockwell ez /. 1984, Hall ez al.
in press). As the fault cuts the last well
developed Caplina river terrace, then faul-
ting is known to postdate the age of that
surface. The Sama-Calientes fault zone is
related to southernmost part of the Inca-
puquio fault systems. This fault system pro-
vides evidences of structural control on the
deposition of at least Upper Cenozoic sedi-
mentation units (Flores ¢z 2/ 2004) and in
some case show nice folding of the Calien-
tes Formation (Fig. 3). The fault trace is
about 50 km-long with various segments
en-echelon disposed. However no lateral
offset of the major drainage can be obser-
ved (see the alighment of Quebrada Sama)
and thus the en echelon disposition must
be mainly due to some segmentation of the
front thrust system.

From Calientes to Sama, the rupture devia-
tes from a north west trend to a west north
west trend. The trace of the fault here
follows some flexures, folds and reverse
faults which offset terraces in the active
drainages (dry secondary rivers) or the sedi-
ments of the Pliocene Calientes Formation
(Fig. 3), Moquegua units (Oligocene to
Neogene) or Huaylillas Formation (Early
Miocene, Figs. 4a and b). Folding of the
Calientes Formation along the fault trace
indicates post Pliocene activity of the
Calientes fault segment (Fig, 3). A well pre-
served scarp is observed along the foothill
of Pedregal Plain (Fig. 4a), which dips ste-
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scarplet

Figure 4: Aerial image. a) and field photography of Sama Area; b) with an example of the
recent surface fault trace as a scarplet (b), river capture along the fault trace. The arrows show
the scarp as a shadow visible along the active fault trace.
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Figure 5: Shaded-relief image of 30 m spaced digital elevation model (DEM derived from
SRTM data) from Purgatorio Fault zone. Zone 2 on Fig. 1.

eply to the south and affects the Huaylillas
Formation. It is just barely followed
through the Cerrillos Negros tongue of

major rock avalanche coming from the

Cerro Caquilluco giant landslide area uphill
(Fig. 1). Some small landslides have occu-
rred along the Sama fault segment east of
Cerrillos Negros (Fig. 4c). The Sama river

itself appears to be influenced as the asso-
ciated alluvial plain is suddenly much larger
to the south of the fault trace and much
more incised to the north (Fig. 4a). Some
dry valleys have been captured along the
fault plane and mark the fault trace just east
of the town of Sama (Fig. 4a). Over much
of the length of the fault, the expression, in
the form of recent scarps, appears and
disappears from one plain to the other (Fig;
4b). When visible the scarp height is up to
1 to 2 meters. Last movement along the
southern segment, the Calientes segment,
occurred most probably in the last centuries
as it's offsetting the active terrace of the
Caplina river (Fig. 3a). A serie of colluvial
wedges are observed along the fault trace
itself cutting through the Holocene terrace
and offsetting a serie of brown to white
layers in a natural trench visible along the
dry valley in Calientes town (Fig. 3c). The
Sama Calientes fault is thus an emergent
thrust.

THE PURGATORIO FAULT SYSTEM

Site 2 is located immediately east of the city
of Moquegua, and lies at the piedmont of
the western Peruvian cordillera. It is also
part of the Incapuquio fault system. The
fault trace can be followed as the southern
rim of the relief. The eastern segment of
the fault trends northwest while upon rea-
ching the town of Mirave the rupture de-
viates from a northwest trend to an eas-
twest trend. The fault is probably also asso-
ciated with the previously mapped Chuli-
baya normal fault (Fig. 5, Sébrier e al. 1985)
and to the emergent thrust lying west of the
Purgatorio fault system, in Mirave. The
Purgatorio fault system does not cut
through the Locumba valley but follows it
in its western end (Fig. 5). The fault trace
can be identified at various scales from the
Landsat satellite images and SRTM DEM,
to aerial photographs and field work with
outcrop scale (Figs. 5 and 06). It is most
obviously observed in the discontinuous
topography where the sutface trace cuts the
southward-flowing dry network of desert
streams in Purgatorio and Cinto Plains (Fig.
5). Although the stream terraces had been
documented previously by INGEMMET
(1:100 000, Instituto Geoldgico Minero y
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Metalargico del Perti) as Tertiary Moquegua
Formation and Quaternary deposits, our
work suggests the presence of various
recent fluvial terraces issued from the
reworking the Tertiary Moquegua For-
mations such as Holocene debris flows,
coarse gravels and alluvial sandy-silty recent
deposits (Fig, 6). Hall et al. (in press) obtain
very recent ages based on cosmogenic
dating of planation surfaces and alluvial
terraces (from 92 1.6ka to 215 38.5ka). The
Quaternary depositional terraces, rising 0.5-
2m above the present stream-bed exist
within the small valleys crossing the fault
(Fig. 7). The EW scarp dissects the gravels
and sandy terraces of the Pampa Purga-
totio in its western end to Mirave and the
Lower Moquegua Formation and conglo-
merates in its eastern end. Some sag ponds
and really vertical scarps are observed along
the fault trace (Figs. 6 and 7). East of
Mirave some thrusting of the Toquepala
Formation over the younger Moquegua
Formation indicates some compression. In
addition, during the 2001 subduction earth-
quake (Arequipa event, June 23rd, Mw =
8.4) these fault traces were associated with
open cracks in the Purgatorio Plain. Rup-
tures were located along the pre-existing
scarps that face southward and while they
did not show reliable vertical offsets, they
did exhibit open cracks of about 20-30 cm.
The Purgatorio-Mirave fault offsets the
present day surface deposits along the base
of the major landslide and shows either
down to the north or down to the south
facing scarps about 2 meters high (Fig. 6).
One of these scarps is fed by a large resur-
gence emerging from the talus slope at the
foot of the scarp, permitting the develop-
ment of vegetation in this extremely arid
area. An intermittent resurgence is obser-
ved where those small trees typical of
desertic environments are observed aligned
with the fault trace (Site A, Fig. 6). This
fault seems to show long-lived activity with
diverse movements and a complicated his-
tory, from dextral strike-slip to normal faul-
ting (down to the south and down to the
north) movements. The streams and terra-
ces in the western part of the fault system
shows the more expressive dextral offset of
each streams and its terraces (Site B, Fig
7a). Some sag ponds and scarps are also

17°30

Figure 6: ASTER image and field photography of Purgatorio fault zone in Purgatorio Plain,
Site A. View to northeast, along the fault trace, toward flexure zone developed into the

Huaylillas Formation marked by aligned small trees and by vertical scarp.

observed sometimes indicating a normal
dip slip recent movement (down to the
north, Figs. 7b and c or to the south). But
larger and older normal movements are also
indicated by large vertical scarp dipping to
the south, that also shows clear vertical
striations.  Aligned, narrow and linear
valleys also mark the fault trace throughout
the Cinto River that show some captured
secondary streams (Figs. 6 and 7, Hall ¢# a/.
in press). Just before Mirave village, the sur-
face trace of the fault does not lie at the
base of the range but north within the
Moquegua formation, where the surface

expression of the fault is narrowest and
sharply defined. Offset streams are espe-
cially well preserved in this area (Fig. 7).
The Purgatorio fault is thus a normal fault
with a right lateral component.

THE CHOLOLO FAULT SYSTEM

Site 3 concerns a larger area of the Coastal
Cordillera and the Ilo region. This region is
characterized by large faults or fault systems
that are easily observed on the SRTM DEM
and Aster images (Figs. 8 and 9). This coas-
tal area lies above the stretch of the subduc-
tion zone that has historically produced
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Scarp

Figure 7: Map of fault traces and alluvial surfaces superimposed on aerial photography. Field

photography of Purgatorio fault zone, Site B ; showing the vertical offset of Moquegua Forma-
tion and of the Quaternary alluvial fans inside the active channel (sag ponds and scarps). D:

down. U: up.

major earthquakes (Mw = 8.4, June 23rd
2001 Arequipa event) and is thus the site of
different deformation processes than sites 1
and 2. We will focus in this paper on the
Chololo fault system that trends perpendi-
cular to the coast from Ilo in the southeast
to the valley of Moquegua river to the
northwest. It consists of one main fault
segment and secondary smaller sub-parallel
faults. The fault strikes more or less to the

northeast along a steep southeast facing
wall. The Chololo fault system consists of
various sub segments, the older and larger
one being transtensional with major left
lateral strike slip and normal movements
and the smaller and lower ones showing
normal movements (Fig. 10). The Chololo
fault system as a whole has a surface trace
of about 40 km from Punta Coles (Figs. 8
and 9) to the Panamericana to the north,

eventually reaching Moquegua Valley. Some
vertical offset of about 350 m is observed
along the fault (Fig. 10) however, the more
recent offsets along the fault show some
left lateral strike slip motions of about 10
to 20 meters. The secondary segments
show mainly normal offsets of 1 to 2
meters high (Fig. 11). The gentle triangular
facets and the horizontal offset of the sha-
llow gullies along the fault trace indicate
some transtensional movements have occu-
rred on this structure (Figs. 10 and 11). The
top of the Cerro Chololo presents recent
alluvial deposits that could be associated
with the Last Moquegua sedimentary units
or even more recent alluvium, , which sug-
gest as much as 350 meters high vertical
offset (Fig. 10). The normal scarps are
facing to the southeast and offset cither the
bedrock at the piedmont or the recently
active recent alluvial fans issued from the
erosion of the major wall (probably due to
the last historical large El Nino event).
Additionally, some even more recent allu-
vial fans and eolian deposits are coalescing
along the scarps at various sites along the
fault trace. Near to the topographic profile
line, offset ashes, most likely associated
with the last Huaynaputina eruptions are
observed along the scarp. It is typical fine
grey ash (1,600 AD; de Silva and Zielinski
1998, Fig. 11). As the wind activity is really
strong nowadays and that some of the last
"El Nifio" events are still in minds in
Moquegua Valleys, it can be inferred that
despite those, a really recent activity of
Chololo fault system can be deduced from
our observations. As in the case of the
Purgatorio fault system, during the 2001
subduction earthquake the fault trace in
Inalambrica Plain was undetlined with open
cracks. Ruptures were located along the
pre-existing scarps and did not show relia-
ble vertical offsets but rather open cracks of
about 20-30 cm. Most of the houses alig-
ned on this scarp, which corresponds to the
southern horsetail termination of the
Chololo fault in Punta Coles near Ilo, were
destroyed during the earthquake. The
Chololo fault is thus a normal fault with a
left lateral component.

Numerous normal faults marks the coastal
area north and south of the Chololo fault
zone, which offset either the crystalline
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Figure 9: ASTER image and interpreted aerial photography of the central segment of the fault.

basement, the Neogene pediments or the
Quaternary alluvial fans issuing from the
hanging wall (Figs. 1 and 8).

DISCUSSION AND CON-
CLUSION

The purpose of this work is to show that
prominent geomorphic markers exist along
previously undescribed crustal fault systems

in the forearc of southern Peru and present
an abundance of evidence of recent tecto-
nic activity. Some of these markers are
robust enough to allow us to characterize
the kinematics of movements along the
faults, at least for the recent Quaternary
period (Fig. 1). Deformation is comparati-
vely small with the Andean uplift necessary
to build the mountain range, while surface
processes are a much weaker signal than the

Figure 8: Shaded-relief image of 30 m spa-
ced digital elevation model (DEM derived
from SRTM data) from Chololo Fault system
and interpreted aerial photography. Zone 3
on Fig. 1.

tectonic signal, with time they gently degra-
de traces of active tectonics possibly crea-
ting the segmented nature of the structures
we observe in the forearc. We propose that
despite the large degree of segmentation
that is observed along the fault systems, this
strongly suggest that some crustal seismic
events can be expected to occur in this area
of the Andean forearc. Many of these
faults we have identified are capable of
generating earthquakes, some small and
local, others major and capable of impac-
ting human activities. As already noted,
these three fault systems show a complica-
ted history of active surface deformation
with reverse, strike-slip, and normal com-
ponents on the same fault set (Fig. 1). Even
if today we cannot calculate a recurrence
interval, we can at least place bounds on
this and we argue, that it should be less than
historical times (~1000 yr). Recent studies
based on cosmogenic dating show that
Purgatorio fault system is cutting through.
Moreover, both the piedmont of the
Western Cordillera in its lower parts and the
central basin experienced extremely low
denudation rates, much of which is likely
accommodated by mass movements trigge-
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red by active tectonics (Fig. 1). Indeed the
extremely dry climate does not participate
to erosion processes due to those erosion
processes.

In conclusion, the Quaternary tectonic
deformation of the forearc in southern
Peru, between 17-18°30'S, varies signifi-
cantly along-strike from Moquegua to
Tacna (Fig. 1). It is characterized by the
reactivation of major older structures that
formed during the previous tectonic episo-
des, probably during the Eocene. This
region does not accommodate high tectonic
displacements nor extension, despite docu-
mentation that the Neogene period corres-
ponds to the mean surrection episode of
the Andean range. The western cordillera
piedmont is affected by either normal faults
with lateral components or emergent thrust
that belongs to the Incapuquio fault system.
The coastal range is affected by a system a
normal faults trending perpendicularly to
the coast, which is comparable to northern
Chile reverse or normal ones that are tren-
ding obliquely to the coast (Gonzalez ¢f 4.
2003, Allmendiger e a/. 2005, Fig.1). These
normal faults are especially frequent on the
castern border of the Central Valley and

Figura 10: Aerial photography of
the central segment of the fault and
topographic profiles issued from
the SRTM DEM. Field photography
of some left lateral offset of a stre-
am and hill set.

affecting the Coastal Cordillera crystalline
formations. This fault set can be interpreted
as progressive step faults, triggered by gra-
vitational effects due to major subduction
earthquakes (Fig 1).

Sébrier et al. 1985 stated that the Pacific
Lowlands were suffering NS extension
since the Late Quaternary time; but we
would precise this to be rather the case
along the Coastal Cordillera. Indeed, either
the seismic data or the geomorphic eviden-
ces of Quaternary tectonic activity indicate
NS extension along the Coastal Cordillera
(Fig. 1, Audin ez a/. in press).

Our morphological data suggest an inter-
pretation that differs from the GPS measu-
rements and models which report that no
active deformation is observed in the fore-
arc of southern Peru (Khazaradze and
Klotz 2003). Although there is only one
permanent GPS station; segmentation of
the faults, small displacements and long
recurrence times could be the origin of
such observations. Paleomagnetic studies in
the modern Chilean forearc have shown
widespread rotations in Mesozoic-Paleoge-
ne rocks and no rotation in Neogene for-
mations (Roperch e a/. 2002). On the other

hand, recent paleomagnetic results seem to
favor an Oligocene age for the rotations in
the southern Peruvian forearc, whereas
rotations in northern Chile seem to be
mainly Eocene or older as no rotation is
recorded in Quaternary For-mations
(Roperch e al. 2002, 2006, Von Rotz ez al.
2005). This suggests that the timing of tec-
tonic rotations also changes along-strike in
the forearc. This may be also true for
Neogene tectonic activity. We suggest that
the southern Peruvian forearc presents
more active tectonic structures than the
northern Chilean forearc in general, but
may be no difference in the deformation
magnitude recorded along the reactivated
structures. Another key factor of the along-
strike change in tectonic morphology and
activity may be the original shape of the
South American margin along the Bolivian
Orocline and respective obliquity to the
subduction of the Nazca plate.
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4.2.7. Lluclla e Iquipi: fallas sismicamente activas

La falla Lluclla pertenece al sistema estructural de Incapuquio, paralelo al margen4fitra
constituido de fallas de altangulo que presentan movimientos sobrepuestos normales, de rum-
bo y revertidos Mercier et al, 1993, con movimientos ras recientes normaleSébrier et al.

1989. Mering et al.[1994 evidenciaron movimientos sinestrales cuaternarias ai Sur en la
prolongacdn de la falla Lluclla que denominan Huanca.

La falla Iquipi segmenta el ante-arco peruano en dos domiRopégrch et al.2009. Es re-
conocida como normal y con componente dextral porque desplaza lateralmente formaciones
Crefacicas Roperch et a].2006. La figura4.14presenta los datos sisnagiicos adquiridos por
Grange et al[1984 durante el corto periodo de adquiginidel verano de 1981 y los mecanis-

mos focales asociados a los eventos intracontinentales.

En la figura4.14 se observa que los eventdsmicos intracontinentales profundos (40 - 60

km de profundidad) cerca del plano de subdéwa@e encuentran en la batentre Camamy
Mollendo. 3 mecanismos focales (263, 579 y 643) indican movimientos normales. Los planos
nodales son aproximadamente NE-SW y NW-SE, paralelo y oblicuo al margen respectivamente.
Un mecanismo focal (655) indica una cin&ica de rumbo con planos nodales N-S y E-W,
asociados a movimientos dextrales y sinestrales respectivamente.

Con respecto a la sismicidad intracontinentalsnsuperficial, se observa que, se distribuye in-
tensamente en la Precordillera del ante-arco mientras que es casi-inexistente en elangmovolc
de la zona.

Los eventosismicos intracontinentales, entre 10 y 40 km de profundidad (color amarillo, verde

y celeste) que se encuentran alrededor de la falla Lluclla o Huanca, se distribuyen paralelos al
margen, sugiriendo una falla orientada NW-SE, manteando hacia el SW, lo queiandicata

falla Lluclla es &smicamente activa.

Los mecanismos focales 1060, 107, 836 y 201 que caracterizan al enjambre en la falla Lluclla,
son de rumbo con planos nodales orientados N-S y E-W aproximadamente. Los planos nodales
N-S son asociados a una cinatiea sinestral, los planos nodales E-W a una catéra dextral.

Solo el mecanismo focal 974 que tarahicaracteriza al enjambressiico en la falla Lluclla

es de rumbo y con planos nodales NW y NE. Sin embargo, al plano nodal NW, se asocia un
movimiento dextral, cine@tica distinta de los movimientos sinestrales cuaternarios de la falla
Lluclla observados pavlering et al.[1994.

En las dos riberas del valle Maj€®lca, se observan unos enjambres de sismos intracontinen-
tales (color amarillo, verde y celeste) que se distribuyearseg rumbo N-S fy perpendicular

al margen. Se denominan en este trabajieo de Aplao.

Los mecanismos focales 1127, 192, 450 y 25 que caracterizarclelondsmico de Aplao son
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Figura 4.14 Sismicidad intracontinental entre 0 y 60 km de profundidad debajo de la falla tectonica Lluclla y
mapa tectonico. Los sismos registrados por la red mundial y relocalizadoBngatahl et al[ 1999 estan repre-
sentados por circulo de tamafio grande, la microsismicidad por circulos de tamafio pequefio. El color de los eventos
sismicos y de los mecanismos focales representan la profundidad. Las estructuras cuya cinematica es conocida
ha sido especificada, los triangulos negros indican una falla inversa manteando hacia la punta del triangulo,los
rectangulos negros una falla normal manteando del lado del rectangulo y las flechas las fallas transcurrentes. La
cinematica ha sido tomada dRoperch et alf2006. Las estructuras indicadas por lineas segmentadas correspon-

den a estructuras vistas en terreno, pero no estudiadas y a lineamientos visibles sobre imagenes topogréficas.

inversos con planos nodales orientados NNE-SSW y NE-SW es decir perpendiculares y obli-
cuos al margen.

El mecanismo focal 49, que no se asociatallao $smico de Aplao, es sin embargo muy simi-

lar a los mecanismos focales anteriores y en particular al 450.

Estos 5 mecanismos focales indican la misma orietitadel eje P: paralela al margen, sugi-
riendo una compre8n paralela al margen.

Al Sur-Oeste de los volcanes Chachani-Nevados y El Misti, ocurrefif@os sismos muy
superficiales del ante-arco (color naranjo), parecen alineare $&glirecobn N-S. Hacia el
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Este, aparece una secuencia de sismas pnofundos: amarillo, verde y celeste, alineados N-S
sugiriendo junto a los sismos superficiales una estructura N-S manteando hacia el Este. En este
caso, los mecanismos focales 107, 836, 201 pueden corresponder a estructuras N-S y no a la
falla Lluclla, ya que los planos nodales soasroncordantes con esta interpreiaci

Por lo tanto, la distribuéin espacial de los sismos intracontinentales registrado§&porge

et al. [1984 y la variabilidad de los mecanismos focales determinados, indica una actividad
sismica compleja, de un sistema estructural caracterizado por fallas N-S, NE-SW perpendicu-
lares al margen y NW-SE paralelas al margen, inversas, sinestrales y dextrales respectivamente.

La micro-sismicidad observada revela la actividad de otras fallas que las asociadas a los acci-
dentes mayores de la topogeaya estudiadas.

Los mecanismos focales de los eventdsrauperficiales (1127, 450, 192, 25, 49, 1060, 107,
836, 201, 974) indican un eje P promedio paralelo al margen, compatible con una compresi
paralela al margen en la Precordillera del ante-arco de lametg Arequipa.

Esta compreséin paralela al margen ha sido evidenciada en la Cordillera de la Costa del Norte
de Chile Pllmendinger et al.20053. En el Sur del Pdr, esta compre8h se manifiesta prin-
cipalmente en la Precordillera. En la Cordillera de la Costa del Sur de) &han reportado
varias estructuras perpendiculares al margen norm8kgsrier et al. 1985 y [Sempere and
Jacay 2004.

En la falla Iquipi, se observan varios sismos intracontinentales bastante profundos entre 20y 40
km de profundidad, que pad@n sugerir que la falla Iquipi esssnicamente activa. Estos sismos

no son asociados con mecanismos focales. La d@tiemndextral de la falla Iquipi reconocida

por datos de terreno es sin embargo compatible con la corapnearalela al margen inferida a
partir de los mecanismos focales de los otros eventos intracontinentales m”as al Sur.
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4.3. Conclusiones

En el ante-arco del Codo de Arica, las evidencias détéca reciente son tenues y los datos
sismobgicos significativos escasos. Estas observaciones concuerdan con el hecho de considerar
el ante-arco como una entidadida [Wigger et al, 1994 Roperch et a].200Q Tassara 2005
Haberland et al. 2009 en la cual pueden ocurrir terremotos de magnitud M®,5, lo que

genera deformaciones permanentes ubicadas en estructuras antiguas.

Ademas, este estudio presenta varios resultados cuya interpreténe que ser confirmada
por estudios posteriores.

(1) En la Cordillera de la Costa del Codo de Arica, las estructuras perpendiculares al
margen son inversas en el Norte de Chile y normales en el Sur deldegiriendo com-
presbn paralela al margen en la Cordillera de la Costa del Norte de Chile, y éxtensi
paralela al margen en la Cordillera de la Costa del Sur dél. Per

(2) En la Precordillera del Codo de Arica, las evidencias de terreno dmiegtreciente

son muy tenues. Sin embargo, en los sistemaénexis conocidos paralelos al margen

(de edad Miocena y Oligocena) de la Precordillera, una activigatica (que sea micro-

0 macro-ssmica) se ha destacado notoriamente, y en particular cerca de las fallas Lluclla,
Incapuquio y de las flexuras de Aroma.

Esta sismicidad, aunque ocurra alrededor de estructuras antiguas conocidas, revela la exis-
tencia de otras estructuras (con otra georastiotra cineratica) como la falla Aroma en

el Norte de Chile y las fallas perpendiculares al margen en lamedg Arequipa en el

Sur del Péeb.

(3) Los datos sismeobicos, la geomeita y la cinenatica de las estructuras de la Precor-
dillera del Codo de Arica son compatibles con una compreparalela al margen en la
Precordillera de laregn de Arequipay Aromay un acortamiento E-W en la Precordillera
de la regbn de Moquegua-Tacna.

(4) Las fallas Lluclla, Incapuquio y Aroma acomodan movimientos de rumbo, sinestrales
para el Sur del Pér(Lluclla e Incapuquio) y dextrales en el Norte de Chile (Aroma).
Estas componentes cinatitas paralelas al margen, sugieren que la oblicuidad de la con-
vergencia se acomoda en la Precordillera del Codo de Arica a lo largo de fallas antiguas
paralelas al margen. Por lo tanto, estas fallas acomodan el particionamiento del desliza-
miento debido a la oblicuidad de la convergencia.
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Geometiria y cinematica de las fallas
activas del Arco Volcanico del Oroclino de
los Andes Centrales

5.1. La Zona Volcnica Central

5.1.1. Arco vol@nico y magmatismo

El arco vohnico del Oroclino de los Andes Centrales pertenece a la Zonaniok Central
[Thorpe et al. 1981 que se localiza principalmente en Chile, ®grBolivia. La ZVC com-
prende 44 sistemas v@lgicos activos, i&s de 18 centrogg campos menores activos y por lo
menos 6 centros ignimticos silicatados fp sistemas de caldera activos cuaternarios grandes
[Stern 2004. Dentro de los centros vamicos n&s activos y ras conocidos se encuentran, de
Norte a Sur, el volan CoropunaVatin-Perignon et al.1993, el volcan Sabancay&aSkgbrier

et al, 1989, el Misti [Thouret et al. 200]], el Huaynaputina Thouret et al. 1999 2003,

el Parinacota\\Vorner et al, 1994 Clavero et al, 2004, el Taapaca o Nevados de Putre, el
Tata-Sabayade Silva et al.1993. Los sistemas de caldera y centros igniitibos silicatados
activos gigantescos no se encuentran en el Codo de Arica propiamente tal, pero al S&; de 21
formando el llamado APVC (Altiplano-Puna Volcanic Complex¢ [Silva 1989. Los volcanes
activos sobreyacen rocas valicas Oligocenas Superiores a Cuaternarias, incluyendo sistemas
de caldera, estratovolcanes y coberturas ignitichs.

En la ZVC, los centros a lo largo del frente vatico forman una cadena comia dentro de la
Cordillera Occidental, excepto entre Isluga’@pe Irruputuncu (21S).

El volcanismo del arco de la Cordillera Occidental de la ZVC comprende 2 asociaciones:
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- estratovolcanes andésos a datticos que muestran alto grado de contamiaaaortical
- gran volumen de ignimbritas didicas a riodatticas que hicieron erup@n desde complejos
de calderas gigantesc&churr et al, 2003 Zandt et al, 2003.

En la ZVC, las andesitas, dacitas y riolitas son las principales rocas expulsadas aunque tam-
bién se encuentran basaltos antiess y basaltos. Su contenido geamico indica un proceso
importante de contaminam cortical de los magmas.

El arco del Oroclino es 100 km de ancho aproximadamente y se encuentra ubicadada m
200 km de la fosa.

Con respecto a la temica del arco, se ha evidenciado un acortamient@mém significativo
antes del Négeno. Se han reportado algunos pliegues orientados NNW-S&Ei§ 2001,
pero las evidencias de téctica activa han sido escasas sugiriendo que la defoomgaibnica
del arco es muy moderad@é/prner et al, 2000a Gaupp et al. 1999.

5.1.2. Sismicidad intracontinental en la ZVC

Al analizar la sismicidad intracontinental bajo el arco anlico Holoceno del Codo de Arica
(figura5.1), se observa una gran actividad, tanto debida a grandes eventos de magnitud Mw
5,0, como a microsismos.

17 eventos intracontinentales (0 a 50 km de profundidad) asociados a mecanismos focales, de
magnitud 5,0t Mw < 5,5, fueron registrados entre 1976 y 2006 y se concentran especialmente
debajo de los volcanes Coropuna o Firura Nevados, Sabancaya, Ticsani y Nevados de Putre, dis-
tribuidos al Norte del eje de sim@rbilateral deGephart[1994. Una intensa microsismicidad

se distribuye tamigin, alrededor de algunos volcanes del arco, agrupada en enjambres.

Esta macro- y micro-sismicidad evidencian la existencia de un émtdsmico intra-arco, de
origen tecbnico.

Todos los mecanismos focales del Oroclino de los Andes Centrales indican movimientos trans-
currentes y normales, no se obseningin mecanismo focal correspondiendo a movimientos
inversos.

Los sismos intracontinentales del Oroclino, con mecanismos focales de rumbo, y con un plano
nodal paralelo al margen sugieren la presencia de una zona de cizalle extensa intra-arco paralela
al margen, en todo el arco valaico del Oroclino.

Sedin los mecanismos focales de rumbo con plano nodal paralelo al margen, este sistema trans-
currente intra-arco es sinestral en el Sur deliRerla regbn de Arequipa y dextral en el Norte

de Chile.
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Regién Colca

Zona sismica 7
Zona sismica 6

Region Ticsani
Zona sismica 5
Zona sismica 4

Regién Isluga-Visviri
Zona sismica 3
Zona sismica 2
Zona sismica 1

Figura 5.1:Sismicidad intra-continental de magnitud Mvb,0 en el arco volcanico del Codo de Arica.

Los circulos son los eventos telesismicos relocalizadogpgdahl et al] 1999, los cuadrados son los
eventos debajo del Ticsani localizados por el ISC. Los mecanismos focales provienen del catalogo de
Harvard. Los triangulos rojos representan los volcanes Holocenos. La topografia y la batimetria son de
[Sandwell and SmitH997 ETOPO de 2 minutos de angulo, remuestradas a 30 segundos de angulo.
Son especificadas las tres regiones y siete zonas sismicas cordilleranas definidas: 1: Isluga, 2: Cuenca
Lauca, 3: Visviri, 4: Tutupaca, 5: Ticsani, 6: Sabancaya-Colca, 7: Andahua-Valley-Coropuna en que
ocurrieron grandes eventos intracontinentales y actividad microsismica intensa.

Los sismos intracontinentales del Oroclino, con mecanismos focales normales, presentan un
plano nodal oblicuo al margen, compatibles con la ciaéra de rumbo sugerida por los meca-
nismos focales transcurrentes.

Es evidente que el esquema teito del arco eét afectado por una deformaai de rumbo
intra-arco paralela al margen, sinestral en el Sur del Retextral en el Norte de Chile con
movimientos normales oblicuos al margen en el Sur ddl,Rempatibles con la cineatica de
rumbo sinestral de la zona.

En la regon Ticsani (-17S), el patbn observado es distinto: los mecanismos focales transcu-
rrentes presentan planos nodales que no son paralelos al margen, mientras que los mecanismos
focales normales presentan planos nodales paralelos al margen (01 y 02 de Octubre de 2005),
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sugiriendo una deformamn propia a la zona de la curvatura del margen.

A partir de la distribudn espacial de estos 17 eventos intracontinentales y de los enjambres
microdsmicos, se pueden distinguir tres regiorissgcamente activas en el arco del Oroclino
constituidas de siete zonaismicas cordilleranas, a lo largo del arco \@ixo (cuadrdb.1ly
figura5.1).

La regbn de Isluga-Visviri, Norte de Chile, éstonstituida de las primeras tres zonasscas:

1: Isluga, 2: Lauca y 3: Visviri. Esta remi se sifia al Este del ante-arco del Norte de Chile,
region Aroma-Putre, caracterizado por las estructuradmézds: Aroma, Sucuna, Copaquilla.

La regbn de Ticsani, Extremo Sur del Pegsh constituida por las dos zondsmicas siguien-

tes: 4: Yucamane y 5: Ticsani. Esta r@gise sitia al Este del ante-arco del extremo Sur del
Peil, la regbn de Moquegua, caracterizada por las estructuras de Incapuquio, Purgatorio, Cho-
lolo.

La regibn del Colca, Sur del Peyesh constituida por las dddtimas zonasismicas, 6: Colca

y 7: Coropuna. Esta regn se sifia al Este del ante-arco del Sur del lRararacterizada por la
estructura de Lluclla-Huanca.

5.2. Metodoloda de trabajo

5.2.1. Estudio sismdigico

Para cada zonasmica cordillerana, se anadiza distribucon de los grandes eventos intraconti-
nentales con sus mecanismos focales y de la microsismicidad en dichas zonas para correlacionar
esta informadn con las estructuras principales de la zona que se iderdifigase caracteri-

zaran a partir de estudios de &agenes satelitales, de terreno y en algunas ocasiones de datos de
interferometra radar. Ag se poda identificar cuales son las fallas activas en el arcoarotm.

5.2.2. Estudio neotedinico y geomorfobgico

El estudio foto-satelital se efeétuen todos los casos, a partir de los modelos &ricos de
terreno SRTM de 90 m de resoloaiy de las imagenes satitales LANDSAT de 28 m de reso-
lucion. En los mejores casos, se trabepn imagenes satelitales ASTER de 15 m de resoluci
y de fotos @reas de escala 1:70.000.

Consiste en identificar las principales discontinuidades t@fiogs en el relieve cordillerano,
en efecto las discontinuidades bien marcadas pueden asociarse a rasgos estructurales y por lo
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Cuadro 5.1Descripcion de las tres regiones sismicas constituidas por las siete zonas sismicas mayores
del Codo de Arica observadas entre 1964 y 2005. Se especifican las caracteristicas de los mayores
terremotos de las zonas sismicas, su relocalizacién hipoceBtrgtahl et al.[199§ y los planos
nodales de los mecanismos focales correspondientes, del catalogo de Harvard.

Zona Fecha Mw Hipocentro Mecanismo focal
sismica >5 | Long. | Lat. Prof.| Plano Nodal 1 Plano Nodal 2
wW S km | strike, dip, rake | strike, dip, rake
Region Isluga-Visviri, Norte de Chile

1:19,r’S | 06.nov.1995 5,3 | 68,33 | 19,12 | 48,4 | N23TE, 78, & N145°E, 82, 167

Isluga

2:18,5S | no - - - - - -

Lauca

3:18,0S | 25.0ct.1998 5,3 | 69,37 | 17,92 | 15,0 | N246G’E, 89, 3¢ N155E, 60, 179

Visviri

Region Ticsani, Extremo Sur del Pef

4:17,5S | no - - - - - -

Tutupaca

5:17,0S | 03.ago.20055,0 | 70,56 | 16,82 | 28,0 | N283E, 65, -162 | N185’E, 74, -25°

Ticsani 0l.0ct.2005 5,3 | 70,70 | 16,86 | 12,0 | N125°E, 37, -121° | N34X°E, 59, -6°
02.0ct.2005 5,0 | 70,66 | 16,89 | 13,0 | N123E, 42, -155 | N14°E, 74, -51°

Region Colca, Sur del Per

6:16,0S | 23.jul.1991| 5,1 | 71,72 | 15,7F | 24.2 | N11&E, 77, O N208E, 90, -167

Colca 26.dic.1994 5,0 | 71,86 | 15,72 | 43,7 | N11T°E, 35, -79 N277FE, 56, -98
12.abr.1998 5,3 | 71,94 | 15,64 | 41,1 | N313E, 44, -47 N8I°E, 60, -123
09.ago.2001 5,3 | 72,08 | 15,69 | 46,0 | N318E, 47, -5° N52°E, 86, -137
03.feb.2002 5,2 | 72,05 | 15,66 | 1,4 N22CE, 78, 169 | N312E, 79, 12
13.dic.2002 5,3 | 71,95 | 15,64 | 3,9 N253E, 44, -88 N71°E, 46, -92°

7:15,75S | 04.dic.2001| 5,0 | 72,46 | 15,35 | 41,0 | N239E, 73, -178 | N149E, 88, -17°

Coropuna | 08.dic.2001| 5,3 | 72,52 | 15,32 | 21,0 | N315E, 68, -2° N45°E, 88, -158

tanto a la deformadi tecbnica local de la zona.

Al identificar las principales discontinuidades topafigzas, no se dicrimimsi éstas son contac-

tos litologicos o fallas, este trabajo a partir de mapasagobs precisos se haen el fituro.

Se clasificaron las principales discontinuidades togficas segn su rumbo ya que se en-
cont® un paralelismo importante entre ellas. No se clasificarofireeg taméo, ni segin

su edad peroisedin su cineratica haciendo la hijesis que las estructuras de mismo rumbo
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presentan la misma cinextica.

No se pudo identificar cuales cortan cuales y por lo tanto cuales asijovenes. En las inter-
secciones, las discontinuidades tog@digas no se expresan. Por lo tanto, se hizo lategs

gue estas discontinuidades son conterapeas y relacionadas a un mismo sistema estructural
complejo.

Se utilizdb la morfologa de los estrato-volcanes, de sus chimeneas en sus laderas y de sus conos
parasitos ya que los volcane®\sus rasgos superficiales son indicadores de la oriéntae
esfuerzos teénicos Nakamura1977.

La direccbn de la alineaéin de los conos sobre los estrato-volcanes corresponde a ladlirecci

del esfuerzo maximal ya que los conos son alimentados por diques que se propagan perpendicu-
larmente al esfuerzoimimo [Nakamura1977. Tibaldi [1995 extendd este aalisis a grupos

de conos situados en superficie sin con@tciirecta con estratovolcanes. En este caso, la elon-
gacibn de la base de los conos o de los crateres es un criterio para determinar las direcciones
de fracturas por las cuales tiende a subir el magma y que sugieren laareecextensgin.
Adiyaman et al[1999 restrigen el criterio de los conos mor@gcos a conos con forma estric-
tamente éptica o formando un grupo alineado con el conasmgrande en el centro y los conos
menores en las extremidades.

5.2.3. Estudio de interferometia

5.2.3.1. Los interferogramas

El estudio de interferoméa-radar consish en modelar de modo directo los interferogramas
calculados poGonzalez et al.2006H a partir de las iragenes ENVISAT-ASAR adquiridas en
la regbn del Colcay del Ticsani en distintos periodos.

La tecnica de Interferométr Radar de Apertura Sitica (INSAR), consiste en calcular la di-
ferencia de los valores de fase entre doagames radar adquiridas por lossdigéés radar sobre
una mismaarea pero en diferentes fechas. Los valores de fase que contieneadasnan radar
estin funcbn de la distancia que recorren las ondas radar entreditsat el suelo. Al ha-

cer la diferencia de dos iagenes, se obtiene una nueva imagen llamada interferograma, en la
cual los cambios en la posiri del suelo (ocurridas durante el periodo de tiempo cubierto por
las dos indgenes) se manifiestan en el interferograma en forma de franjas. Cada framja (0-2
equivale a 0.3 de margen de cambio, dondees la longitud de la onda radar. iAbs saélites

gue operan en la banda @ £ 5.6 cm.), tal como ERS y ENVISAT, ofrecen una sensibilidad
a la deformadn del suelo ras alta que los sélites que operan en la banda L £23.5 cm.)
como el JERS por ejemplo. Aal multiplicar el rumero total de franjas observadas en el inter-
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ferograma por 0.5, se obtiene el desplazamiento total del suelo con respecto a lagpodédi
saklite. Los desplazamientos obtenidos por interferoragson desplazamientos relativos, es
decir desplazamientos del suelo pero en la ditetdel satlite.

En los interferogramas calculados fgaonzalez et al.l2006H, se percibe una componente tro-
poskrica residual,ipica de las zonas vdaicas andinas de fuerte relieve ya que se observan
franjas que se correlacionan con la topogrgfpodian estar enmascarando las franjas de defor-
macbn. La componente tropdsica depende del contenido en vapor de agua, de la temperatura
y de la preshn, varia con el relieve y genera desfases enfialsadar que no se pueden atribuir

a una deformaéin del suelo.

Para eliminar esta componente, sebctmn modelo de atdsfera, en fundn de la reladn
existente entre los valores de fase del interferograma y la altura del modelo digital de eleva-
cion. Luego, este modelo de atsfera se sustréydel interferograma inicial. Dado que este
método se baslUnicamente en la relam que existe entre la abwefera y la altura, el modelo
consided GUnicamente la componente atm@$ta estratificada, es decir hongmga en toda la
extensbn de la imagen radar. La componente hetenag que por lo general esamlocal (por
ejemplo la ocurrencia de pedies corrientes de nubes convectivas), no es removida con este
método. Los interferogramas presentados pueden mostrar una componentéeratenaesidual,

pero muestran una buena coherencia y las franjas pueden interpretarse como d@fodelaci
suelo.

5.2.3.2. El modelamiento

A continuacon, se modelan los interferogramas calculadosGamzalez et alf[20064 como
una dislocadn. En efecto, la observam de la sBal es muy localizada en el espacio y en el
tiempo, sugiriendo que la deforméaies debida a un sismo y no al magmatismo.

El modelamiento del interferograma consiste en calcular el desplazamiento del éuetoea

(x,y,z) provocado por una dislocéai, es decir un sismo (discontinuidad puntual de desplaza-
miento o discontinuidad planar rectangular caracterizada por un desplazamiento promedio en
un medio ehstico) y compararlos al desplazamiento del suelo dado por el interferograma. Para
comparar el modelo del interferograma, se proyecta la defoemalzl suelo en (x,y,z) en la
direccbn del satlite (LOS).

El cddigo nungrico empleado utiliza las expresiones #itds deOkada[1989 que permiten
determinar el campo de desplazamiento en cualquier pyrde un medio infinito, dlstico,
isotropo y homog@neo inducido por un deslizamiento finitg en un plano de falla de dimen-
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sion finitae debido a la aplicadin de una fuerza puntual F, es decir:

1 o au Ay
u = E f‘L‘AU][ﬂdua—fn +ﬂ(8_§k + a.fj )de{;‘] (51)

En la figura5.2 se muestra la influencia de algunosgraetros tales como la profundidad, el
deslizamiento en la falla (slip) y @rea de la falla sobre el modelamiento del interferograma.

“profAkm
e6- Slip 0.3 m : Prof 3km
Area 5 kmX5km

£l5-

R F)

244

i
=10

Area BkmX3km R

£l15-

RRF

£144-

Figura 5.2:1nfluencia de los parametros profundidad, deslizamiento, area de la falla sobre el interfero-
grama calculado.
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5.3. Regon de Isluga-Visviri, Norte de Chile

Figura 5.3:Region Isluga-Visviri. Mecanismos focales y Estructuras del ante-arco y del arco.

La regbn de Isluga-Visviri, Norte de Chile, éstonstituida de las primeras tres zorniasscas:

1: Isluga, 2: Lauca y 3: Visviri. Esta remi se sifia al Este del ante-arco del Norte de Chile,
regibn Aroma-Putre, caracterizada por las estructura$ners: Aroma, Sucuna, Copaquilla
(figurab.3).
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5.3.1. Zona&mica 1: 19,2S
Area al Este del vol@n Isluga

5.3.1.1. Estudio de la macrosismicidad

La zona &smica 1 se caracteriza por la ocurrencia de un terremoto de Bl@y dos terremotos
de mb> 3,0, en la transiéin entre la Cordillera Occidental y el Altiplano, cerca del @olc
Isluga, el 06 de Noviembre de 1995, 4 meses desplel terremoto de subduoniinterplaca
de Antofagasta, del 30 de Julio de 1995, M8.0 (cuadrdb.2).

Cuadro 5.2Caracteristicas del gran terremotosde la region de Isluga, zona sismica 1. Se especifica la
localizacion hipocentral del evento de magnitud Mwb,0 y los planos nodales del mecanismo focal
correspondiente.

Zona d9smica 1: 17S, Entorno del volcn Isluga
Fecha Mw | Hipocentro Mecanismo Focal
Longitud Latitud Prof. Plano Nodal 1 Plano Nodal 2
strike, dip, rake | strike, dip, rake
06.nov.1995 | 5,3 | 68,33W, 19,12S, 48,4km | N237E, 78, & N145°E, 82, 167

5.3.1.2. Estudio geomorfalgico

Al realizar una interpretaon fotosatelital, se observan en la figbt4, seis orientaciones prin-
cipales en las discontinuidades topafigas del relieve cordillerano que se describen a continua-
cion: La interpretad@n morfobgica muestra la existencia de estructuras NW-SE en estaregi
gue podra corresponder al plano activo donde ocugai mayor sismo.

= Se observan las discontinuidades asociadas al sistema estructural compresivo NNW co-
nocido en Chucal (color cafe)
= Se observan discontinuidades orientadas casi NS (color burdeo)

= Se observan discontinuidades orientadas NNEeds negras) que parecen ser la conti-
nuidad del sistema al cual pertenece la falla Aroma.

= Se observan discontinuidades orientadas EWefls amarillas), que bordean las depre-
siones de la zona sugiriendo movimientos normales.

= Se observa discontinuidades orientadas NW (color gris)

= Se observan discontinuidades orientadas Nteds azules)
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El sismo del 06 de Noviembre de 1995 Isluga ocurre en la intei@ede discontinuidades NE,
y NW, los planos nodales que lo caracterizan presentan direcciones NNW y ENE.

-19 24

-19 24

-19 24

-19 24°

69 24 6912 -69 00" 68 48 68 36' 6824 6812 -68 00°

Figura 5.4 Orientaciones preferenciales de las discontinuidades en la morfologia del relieve de la zona
sismica 1 cercana al volcan Isluga, observadas a partir de un estudio fotosatelital.

5.3.1.3. Interpretacbn tectonica

Al analizar el mecanismo focal de Isluga junto con los de Aroma, y haciendod#ekip que
el arco se deforma ség una zona de cizalle intra-arco paralela al margen, se propone los dos
esquemas siguientes (figuady 5.6).

En el primero (figuré.5), la zona de cizalle principal se orieri@aN-S, como en la Precordi-

llera del Norte de Chile, en la regi de Aroma. En este caso, las lineas de colog cafres-

ponden al sistema principal de rumbo dextral orientado N-S, las de color negro corresponden
a las estructuras de rumbo dextrales de Riedel orientadas NNE-SSW, y las de color amarillo a
las estructuras de rumbo sinestrales de Riedel orientados ENE-WSW, las lineas grises NW-SE
corresponden a los pliegues y las lineas de color azul NE-SW a las estructuras eroextensi

En este caso, las orientaciones de los planos nodales del mecanismo focal de Isluga corres-
pondefan a las estructuras compresivas o extensionales pero no a las de rumbo. Este esquema
tecnico no es compatible con el mecanismo focal de Isluga.
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N14°E

N31-W

Figura 5.5:Esquemas teoricos del sistema estructural de Riedel aplicado a la region de Isluga-Aroma

N
N14°E

Figura 5.6:Esquemas teoricos del sistema estructural de Riedel aplicado a la region de Isluga-Aroma

En el segundo esquema (fig&y®), la zona de cizalle principal se orieri@NW-SE, en el arco
volcanico y sefa dextral como lo indica el plano nodal NW-SE dextral del mecanismo focal
del Isluga. En este caso, las lineas de color gris corresponden al sistema principal de rumbo
dextral orientado NW-SE, las de color eaforresponden a las estructuras de rumbo dextrales de
Riedel orientadas NNE-SSW, las de color azul a las estructuras de rumbo sinestrales de Riedel
orientados, las lineas amarillas corresponden a los pliegues y las lineas de color negro a las
estructuras en exterisi. En este esquema téntco, las fallas activas de Aroma N-S dextral y de
Isluga NW-SE dextral son compatibles. Las orientaciones preferenciales de las discontinuidades
topoga@ficas podian asemejarse a estructuras de un sistema de cizalle de Riedel.
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5.3.2. Zona $&smica 2: 18,8S
Cuenca Lauca y entorno del volan Guallatire

5.3.2.1. Estudio de la microsismicidad

La zona $smica 2 se caracteriza por una intensa microsismicidad registrada por la red perma-
nente RESISTE de Arica que ocurprincipalmente en 1998 desgmidel terremoto de Antofa-
gasta del 30 de Enero de 1998 y en 2001 despiel terremoto de Arequipa del 23 de Junio de
2001.

La microsismicidad se encuentra en la cuenca Lauca y se distribuye en 3 enjaisiiesss
uno cerca del volen activo Guallatire, otro bajo el anticlinal de Chucal y el @olcrintica y
el tercero al Sur del Salar de Surire, se orientan de manera preferen@ialaelyecodn NNE
(figura5.7).

La distribucbn en profundidad de los microsismos, segn perfil perpendicular a la direoci
NNE, sugiere que cada enjambre ocurre en una falla distinta de @ineddIE.
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Figura 5.7: Enjambre microsismico en la cuenca Lauca cerca del volcan activo Guallatire y su distri-
bucion en profundidad.

5.3.2.2. Estudio geomorfdigico

La cuenca Lauca estrodeada de volcanes antliess y dadticos Miocenos (OMi, Pv) y Ho-
locenos (Hv) Worner et al, 2000h Garcia 2001], es rellena por la Formamn Lauca (PIPI)

de edad entre 10 y 1 Ma aproximadamente, constituida desdep arcillosos, de areniscas

y gravas semiconsolidadas, descansa en discordancia progresiva sobre ladfro@hacal y

la Formacbn Macusa (OMi) Riquelme 1998 Chatrrier et al, 2003; su base eétlevemente
deformada en comprési, mientras que hacia el techo las capas son horizontales como la de
la ignimbrita Ferez-Lauca (PIl), datada entre aproximadamente 2 y 3Wtarjer et al, 20003
Garcia and Hérai) 2005..

Al realizar una interpretaon fotosatelital, se observan en la figg®, cinco orientaciones
principales en las discontinuidades togafgras del relieve cordillerano. Los movimientos in-
dicados corresponden a evidencias observadas en faessade la zona que no son reportadas
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Figura 5.8:Orientaciones preferenciales de las discontinuidades en la morfologia del relieve de la zona
sismica 2 cercana al volcan Guallatire, observadas a partir de un estudio fotosatelital.

en este trabajo. Se describen a continbiatas cinco orientaciones:

= Se observan las discontinuidades asociadas al sistema estructural compresivo NNW co-
nocido en esta zona (color cafe), constituido principalmente por los anticlinaléaue
collo, Churiguaya y Chucal. Estos pliegues que afectan la Foom&igo-Miocena pa-
recen taml#n afectar a ddjsitos aluviales y glaciares Holocenos.

= Se observan discontinuidades orientadas Ev\edls amarillas), presentes en los conos
volcanicos Holocenos (Hv) y en la cuenca Lauca (PIPI). Estas discontinuidades EW se
caracterizan por variaciones de altura entre el Norte y el Sur de la discontinuidad.

= Se observan discontinuidades orientadas NNHie#s negras), en la parte central de la
cuenca Laucay en el vd@a Choquelimpie (Mioceno Superior), que corresponde a la di-
reccbn de distribudn de la microsismicidad, lo que sugiere la actividad de este sistema
NNE, como en la re@in Visviri. Observaciones &s detalladas evidencian desplazamien-
tos laterales dextrales en distintas estructuras NNE.

= Se observa la direaoin constante NW (color gris) que parece la estructura principal de la
zona, las otras orgaréimdose con respecto a ella. La orierdacNW incluye la del o
Lauca, que presenta en el centro de la cuenca Lauca, riberas que se distrituygules
rectos lo que podla asociar su curso a un control estructural.
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= Se observan finalmente discontinuidades Ne@s azules) que no fueron todas ilustra-
das.

5.3.2.3. Estudio estructural

En terreno, se observaron algunas evidencias de defdimeatiente, cerca de Ancuta, en la
Pampa Quioco, en niveles aluviales compuestos por una socete gravas, arenas y limos
gue sobreyacen a latoba Lauca, se observaron fallas normales de dmmagtsica, de rechazo
decinétrico a plurideciratrico, orientadas NNE (N3E) a WNW (N75E) que llegan hasta la
superficie (figurd.9).

Fallas normales en la Formacion Lauca
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Figura 5.9:Afloramiento de fallas normales con rechazos decimétricos en la cuenca Lauca - Ancuta.

Estas fallas en la Pampa Qo corresponden en las agenes satelitales a leves discon-
tinuidades del relieve de distintas orientaciones. De hecho, la exposai superficie de la
ignimbrita Lauca, en la Pampa Qiu@co, cerca del afloramiento estructural estudiad@, rest
lacionada, en la mayt@ de los casos, a la intersemtide fallas de distintas orientaciones NE
(N40E) NS y EW taml#n se observan estructuras NW-SE (N (figura5.9).

Por lo tanto, a escala de la Pampa, se observan las mismas direcciones de discontinuidades que
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a escala de la cuenca Lauca.

5.3.2.4. Interpretacbn tectonica

Este conjunto de discontinuidades observadas en la cuenca Lauca, con las direcciones preferen-
ciales NW, EW, NNE, NNW y NE, se puede explicar por la presencia de un sistema estructural
de rumbo de Riedel (figura.10controlado por una zona de cizalle NW sinestral que genera
estructuras inversas de dire@meiNNW, estructuras normales casi EW y estructuras de rumbo
dextrales NNE o una zona de cizalle NE dextral que genera estructuras inversas N-S, estructuras
normales E-W y estructuras de rumbo dextrales NE-SW.

Haciendo la hiptesis que el arco se deforma actualmente mediante un sistema de fallas transcu-
rrente paralelo al margen, las lineas de coloéd#fS corresponden a las estructuras dextrales

de Riedel, las de color negro a estructuras normales NE-SW, las de color azul a estructuras si-
nestrales de Riedel, las de color grise a estructuras compresivas.

Si esta interpretaon tecbnica es cierta, significa que la microsismicidad o€uen estructuras
sinestrales de Riedel.

Este esquema es compatible con las orientaciones de las estructuras compresivas y dextrales de
la Precordillera del ante-arco del Norte de Chile.

N14°E

Figura 5.10Esquema teorico del sistema estructural de Riedel aplicado a la cuenca Lauca
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5.3.3. Zona $&smica 3: 18,0S
Region de Visviri y entorno del volcan Lexone

5.3.3.1. Estudio de la sismicidad

La zona &mica 3 se caracteriza por la ocurrencia delnito terremoto cortical de Mw

5,3 en la redin de Visviri, regon al Norte de la cuenca Lauca cerca de los volcanes activos
Lexone y Nevados de Putre. Este sismo o6ueti25 de Octubre de 1998, 9 meses déspel
terremoto de subdudmi interplaca de Antofagasta del 30 de Enero de 1998 AVAnb.

El mecanismo focal de este evento cortical es principalmente de rumbo con una leve compo-
nente inversa. Los planos nodales presentan manteos dmglito (cuadr®.3y figura5.11).
El plano nodal orientado casi EW es vertical (N2B689, 30°) y presenta un movimiento

Cuadro 5.3Caracteristicas del gran terremoto de la region de Visviri, zona sismica 3.

Zona dsmica 3: 18S, Regbn de Visviri

Fecha Mw | Hipocentro Mecanismo Focal
Longitud Latitud Prof. Plano Nodal 1 Plano Nodal 2
strike, dip, rake strike, dip, rake

25.0ct.1998 5,3 | 69,37W, 17,92S, 15 km[Eng- | N246’E, 89, 3(° N155E, 6C, 179
dahl et al, 1999

69,37W, 17,85S, 25 KmRESIS-
TE de Arica

principalmente sinestral y levemente vertical (lado Norte sube con respecto al lado Sur). El pla-
no nodal orientado NNW es de alémgulo 60 (N155°E, 60, 179) y presenta un movimiento
exclusivamente dextral.

La microsismicidad intracontinental entre 0 y 30 km de profundidad, registrada por la red local
permanente de Arica y localizada en la zona de Visviri se constituye de eventos ocurridos entre
1996 y 2003, pero esencialmente de sismos ocurridos erites 98 y 2001. La actividad
micro-dsmica de esta zona ha sido muy moderada, perdraentiurante sietefi@s y se ac-

tivd con una intensidad siete veces mayor a lo womespés del terremoto de Arequipa. El
enjambre micrdsmico de Visviri esi constituido de doslUtleos ssmicos, uno se encuentra al

pie oriental de los Nevados de Putre y el otrc@dstalizado al pie de los cerros Colpitas y en

el borde Suroeste de la pampa Tacata (ver figutd). Sin embargo, estos dosicleos definen

el mismo plano de falla como lo sugiere la séccie la figureb.11
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Figura 5.11Distribucion espacial de la microsismicidad de Visviri registrada por la red permanente
de Arica (CHA: estacion Chapiquifia) en planta (DEM 90m) y en dos secciones verticales orientadas

N134E.

La localizacon de estos hipocentros es regular ya que se encuentran concentrados fuera de la
red permanente de Arica. Los tres@aetros hipocentrales (latitud, longitud y profundidad) no
esfin muy bien constifedos ya que la estamn mas cercana se encuentra a 25 km al Suroeste
del nicleo los Nevados de Putre y a 50 km detleo de Colpitas. Se ha estimado en unos 10

km el error en profundidad y en 5 km el error horizontal de los eventos localizados. Sg, utiliz

no obstante, toda la informdxi a pesar de los errores de localibachorizontales y verticales

ya que siguen siendo sismos superficiales corticales y que el error horizontal es el mismo para

cada evento.

Los eventos del mismo rango de profundidad dedleo $smico localizado al Este de los Ne-
vados de Putre se orientan Gagun acimut NNE. Al realizar un perfil a lo largo de un plano
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perpendicular a la orientawi de la sismicidad, se observa que la sismicidad se distribuye en
profundidad segn un plano manteando hacia el Noroeste comogulo de 65aproximada-
mente. Este plano de actividad midsoeica no corresponde a nimgplano nodal del mecanis-

mo focal de 1998 y sugiere la existencia de otras estructuras activas.

5.3.3.2. Estudio geomorfdigico y estructural

Para completar el conjunto de datos acerca de la étieano deformaéin de esta zona, se han
identificado las mayores discontinuidades por estudio foto-satelital (fglita Analizando el
DEM 90m y la imagen Landsat 15m, se observan cinco direcciones preferenciales:

NW (color cafe), direc@n paralela a las estructuras reportadas en la hoj@gjeal de
Visviri [ Garcia and Hérai] 2009 que corresponden a anticlinales leves que afectan a los
depbsitos plio&nicos de la zona.

NNW (color burdeo)
NNE (color negro) paralelo a la microsismicidad

NE (color azul) paralela al alineamiento de los cuatro volcanes activos siguientes: el Cho-
guelimpie, el Parinacota, el Patilla-Pata, y el Anallajsi-Nevado.

WNW (color gris)

Dos de estas direcciones NW y NE coinciden con los planos nodales del mecanismo focal
N155°E, es decir N33V y N246°E, es decir N6€. En la figureb.12 no se ilustra la direcon

EW que fue observada en las tres zorlamgas del Pér, sin embargo, se puede apreciar en el
DEM de manera tenue.

Los datos geomorfélgicos sugieren la existencia de cinco orientaciones estructurales, tres de
ellas parecen referirse a estructuras activas, la NW con la existencia de pliegues recientes, la
NNE con la actividad micrdsmica registrada y con la morfolzgde los volcanes, la NNW
evidenciada por el gran evento de 1998. La actividad "simultanea” de varias estructuras de
direccibn y cinenatica distinta sugiere la existencia de un sistema transcurrente importante.
Con respecto a la morfology de los estrato-volcanes, en la @yide Visviri, el alineamiento

de los cuatro estrato-volcanes Choquelimpie, Parinacota, Patilla-Pata y el Anallajsi-Nevado en
la direccbn NE a$ que la elongaéin de su base en la misma dirgatisugieren fracturas de
tensbn orientadas NE-SW compatibles con una dir@eade extengin NW-SE y por lo tanto

con un sistema estructural de cizalle NNW-SSE inferido del mecanismo focal disponible.
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Figura 5.12:Orientaciones preferenciales de las discontinuidades en la morfologia del relieve de la
zona sismica 3 cercana al volcan Lexone, observadas a partir de un estudio fotosatelital.

5.3.3.3. Interpretacbn sismotecbnica

Se evidencia la actividad de dos estructuras distintas: fallas normales orientadas NE-SW y fallas
dextrales orientadas NNW-SSE.

La geometia de los sistemas de falla principales, la elongiagi alineamiento de los estrato-
volcanes y el mecanismo focal disponible sugieren claramente la existencia de una extensa zona
de cizalle, intra-arco, dextral en que la diréotde la extensin se orienta NW-SE, compatible

con fisuras de ten@n NE-Sw.

5.3.4. Conclusiones y Discusn

Los datos sismdlgicos, morfobgicos y estructurales sugieren la existencia de una zona de ci-
zalle intra-arco dextral paralela al margen (NNW-SSE) en el Norte de Chile, donde ladirecci
de extengin es NW-SE representada por fallas normales y fracturas dénadg-SW (figura
5.13.
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Cuadro 5.4Determinacion del sistema tectonico activo de Visviri a partir de los datos telesismicos,

microsismicos y estructurales de la zona

Zona dsmica 3: Visviri, 18°S

Tipo Estudio Plano de Falla Movimiento de la falla

Datos telesmicos N246°E, 89; N155°E, 60°S | de rumbo con leve componente inversa
(3¢ 0179)

Datos $smicos locales NNE, 65

Morfologia Estructural | NW, NNW, NNE, NE, WNW

Este patbn tecbnico es claro en la regn de Visviri, se tiene que confirmaram al Sur donde
se encontraron menos evidencias.

Este sistema intra-arco dextral es consistente con el sentido de cizalle esperado en la placa su-
perior debido a la oblicuidad de la convergencia de la placa con respecto al margen, propuesto
por McCagfrey [1997. Es una deformabin conun en zonas de convergencia oblicua en que la
deformacbn esh particionada entre el deslizamiento ortogonal a la fosa durante los terremo-
tos de subduc6n interplaca y un desplazamiento paralelo al margen en la placa superior que
acomoda el vector residual de la convergencia.

Los movimientos dextrales a los pies de la Cordillera Occidental de Chile son conocidos. En
el borde Oeste del Altiplano, en el salar de Huasco, Pampa Alona y Pampa C&ya2tor

et al.[2004 evidenciaron fallas normales NS, NE-SW en la Cordillera Occidental que despla-
zan las unidades Cuaternariagsiovenes y evidenciaron fallas transcurrentes NS y NNW-SSE
conultimos movimientos dextrales en étlite entre Precordillera y Cordillera, queisda con-
tinuacbn del sistema Precordillerano de ChuquicamBeufter et al.1994.

Mucho nas al Sur, en la falla intra-arco de rumbo de Ligg+#Ofqui, desde el Mioceno el mo-
vimiento transcurrente conocido es dext@émbrano et a).2000.

En toda la Cordillera de los Andes chilenos, se aconiadara componente dextral intra-arco
debida a la leve oblicuidad de la convergencia con respecto al margen.
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Figura 5.13Zona de cizalle dextral intra-arco paralela al margen en la region Isluga-Visviri. Interpre-
tacion d la deformacion intra-arco a partir de los datos sismologicos, morfologicos y estructurales

5.4. Regon del Ticsani, Extremo Sur del Pefl

La regbn de Ticsani, Extremo Sur del Reesh constituida de las zonasmiicas: 4: Yuca-
mane y 5: Ticsani. Esta remi se sitia al Este del ante-arco del extremo Sur delPs¥gbn
Moquegua-Tacna, caracterizada por las estructura@niees: Incapuquio, Purgatorio, Calien-
tes, Chololo (figurd.14).
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Figura 5.14Region Ticsani. Mecanismos focales y Estructuras del ante-arco y del arco.

5.4.1. Zonasmica4:17,8S
Entorno de los volcanes Yucamane y Tutupaca

La zona $smica 4 se caracteriza por una intensa microsismicidad registrada por la red perma-
nente RESISTE de Arica ocurrida en Julio 2001 déspiel terremoto de Arequipa del 23 de
Junio de 2001.

La microsismicidad se distribuye en 2 enjambiiesscos: uno entre los volcanes activos Tutu-
pacay Yucamane, el otro justo al Sur del aicrucamane (figura.15).

La distribucbn en profundidad de los microsismos, @edos perfiles EW y NS, muestra una
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actividad ubicada entre 0 y 10 km de profundidad sin sugerir claramente planos de falla asocia-
dos.
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Figura 5.15: Enjambres microsismicos intensos debajo de los volcanes activos Tutupaca y Yucamane
en Julio 2001.
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5.4.2. Zona®&micab5: 17S
Entorno del volcan Ticsani

5.4.2.1. Estudio de la sismicidad

La zona $&smica 5 se caracteriza por la ocurrencia de tres terremotos intracontinentales, de
magnitud Mw> 5,0, alrededor del vomn activo Ticsani, entre Agosto y Octubre de 2005, 1 mes

y 3 meses desj@s del gran terremoto de subdumtde profundidad intermedia de Tarapalel

13 de Julio de 2005 (cuadfob).

La profundidad de estos tres eventoseasitre 12 y 28 km, sugiriendo que todos ocurrieron en

la corteza superior. Sin embargo, no han sido relocalizadoEmpguahl et al[1998 y las lo-
calizaciones entregadas por los distintos organismos sigicok nacionales e internacionales
(NEIC, Harvard e IGP) difieren de cerca de 25 km en el error horizontal (fiyaGx

Los dos eventos de Octubre de 2005, ambos normales, son muy parecidos: sus planos nodales

Cuadro 5.5:Caracteristicas de los grandes terremotos de la region de Ticsani, zona sismica 5. Se
especifica la localizacion hipocentral de los eventos de magnitud\B/@ y los planos nodales de los
mecanismos focales correspondientes.

Zona dsmica 5: 17S, Entorno del volcan Ticsani

Fecha Mw | Hipocentro IGP Mecanismo Focal
Longitud Latitud Prof. Plano Nodal 1 Plano Nodal 2
strike, dip, rake strike, dip, rake
03.ago.2005| 5,0 70,56W, 16,82S, 28 km N283E, 65, -162 | N185’E, 74, -25°
01.0ct.2005 | 5,3 70,70W, 16,86'S, 12 km N125°E, 37, -121 | N341°E, 59, -6°
02.0ct.2005 | 5,0 70,66W, 16,89S, 13 km N123E, 42,-155 | N14E, 74, -51°

NW mantean hacia el Oeste mientras que sus planos nodales casi NS mantean hacia el Este. El
evento cortical precursor de Agosto de 2005 se diferencia de los dos eventos posteriores porque
presenta una componente transcurrente mayor y porque su plano nodal NW mantea hacia el
Este y su plano nodal casi NS mantea hacia el Oeste. Los tres mecanismos focales sugieren,
por lo tanto, que el sistema estructural activ@estmpuesto de estructuras atitas (mismo

acimut, manteos opuestos). Estos eventos no son todos asociados a la misma fallaalpero s
mismo sistema de fallas.

Los 2 mecanismos focales normales presentan un plano nodal paralelo al margen, sugiriendo
una extengin perpendicular al margen. Los 2 mecanismos focales de rumbo presentan planos
nodales N-S y E-W, descartando la actividahca de una zona de cizalle paralela al margen
estos 4diltimos dios.
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Figura 5.161 ocalizaciones de los tres eventos corticales ocurridos en los alrededores del volcan Tic-
sani en Agosto y Octubre de 2005. Las localizaciones provienen de los organismos internacionales NEIC
y Harvard y del IGP por red regional y local.

5.4.2.2. Replicas de los eventos corticales del 01 y 02 de Octubre 2005

Las eplicas ssmicas de los dos eventos corticales del 01 y 02 de Octubre de 2005 fueron regis-
tradas por la red nacional peruana y por dos redes temporales instaladas algsmespas

de aquellos. Lasaplicas fueron localizadas por los equipos @gobs del Instituto Geadico

del Peti (IGP) [Tavera et al. 2009 y la Universidad Nacional de San Agust(UNSA) de
Arequipa. Tres estaciones fueron instaladas entre el 06 y 13 de Octubre por la UNSA y cuatro
estaciones entre el 14 y 20 de Octubre por el IG&¢ra et al. 200§ como se observa en

la figura5.17 Las eplicas se encuentran al pie occidental del aléloloceno Ticsani y se
distribuyen se@n un plano de falla con un acimut NW manteando coltmangulo, pero es

dificil de determinar si la distribugn es vertical en profundidad, hacia el Este o hacia el Oeste.

5.4.2.3. Estudio geomorfdigico

El volcan Ticsani se ubica entre los volcanes activos el Tutupasaacia el Sur y el Huayna-
putina y el Ubinas hacia el Norte.
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Figura 5.17Reéplicas registradas por la red de tres estaciones de la UNSA entre el 6 y el 14 de Octubre
(izquierda) y réplicas registradas por la red de cuatro estaciones del IGP entre el 12 y el 22 de Octubre

- Red de estaciones temporales instaladas por los equipos peruanos después de los grandes eventos
corticales de Octubre de 20094vera et al. 20064. Los triangulos blancos son las estaciones corto-

periodo de la UNSA vy los triangulos azules son las estaciones banda-ancha del IGP.

Se observan, en la figutal§ cuatro orientaciones preferenciales de las discontinuidades del
relieve de la zona, analizadas a partir de laggemes satelitales: NW (N14D- N160E), EW,
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N-S (una direcén NNE y otra NNW), y se observa de manerastenue la direcoh NE que

no ha sido ilustrada en la figuEal8 Estas orientaciones ya han sido observadas en las zonas
previas, a excepon de las dos orientaciones casi-NS que noidralsido diferenciadas tan
claramente. La base elongada del estratoaroltutupaca se orienta NNW-SSE, esta dir@tci

-16 30°

Figura 5.18:Orientaciones preferenciales de las discontinuidades en la morfologia del relieve de la
zona sismica 5 cercana al volcan Ticsani, observadas a partir de un estudio fotosatelital.

coincide con la direcéin de naximo esfuerzo dado por los mecanismos focales de lamegi

El ridge muy pronunciado de orientéaci NE-SW que se encuentra entre el @oicTicsani al
Norte y el volé@n Tutupaca al Sur podrcorresponder a una estructura compresiva compatible
con una direcén de naximo esfuerzo paralela al margen.
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5.4.2.4. Estudio estuctural

En terreno, se identifticuna falla normal (figura.19 caracterizada por un escarpe de unos 10
a 15 m de alto en superficie, de rumbo NI5% con un manteo hacia el NE. Se localiza en el
flanco Oeste del voln Ticsani a 4 km al Noroeste (figubal9 [Tavera et al, 2009 y parece
prolongarse unos 4 - 5 kmas hacia el SE como al NW por debajo del aicTicsani.

U D N25owW

Figura 5.191dentificacion de la falla activa a 5 km del volcan Ticsamayera et al. 200§. Escarpe
asociado a la falla normal de acimut N135y buzando hacia el NE.

5.4.2.5. Estudio interferonétrico entre fines de 2004 e inicios de 2006

Gonzalez et a[20064 calcularon el interferograma de la zona del Ticsani a partir de lagém

nes ENVISAT-ASAR adquiridas el 04 de Diciembre de 2004 y el 13 de Mayo de 2006 (figura
5.20, en este periodo 3 eventos corticales de magnitudVsy0 ocurrieron en esta zona. El
interferograma muestra un paitrde franjas interferoétricas ns o menos @btico, orientado

en direccdbn NW, sobre urarea de 15 x 7 km, que presenta una forma de mariposaakama
amplitud de esta deformaii (3,7 franjas) se observa a aproximadamente 3,5 km al Oeste del
domo del volé@n Ticsani. La s@al ritida del interferograma tiene firma de un eventodeitto

muy localizado.

Como la deformaéin del suelo dada por el interferograma cubre un periodo largo donde ocu-
rrieron por lo menos 3 eventos corticales de magnitud M&;,0, se ha modelado primero el
desplazamiento del suelo a partir de cada plano nodal otorgado por los mecanismos focales
Harvard de los tres eventos corticales (cudslE). Se ha fijado para los seis planos nodales, la
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Figura 5.20interferograma calculado entre el 04 de Diciembre de 2004 y el 13 de Mayo de 2006 en la
region del volcan del Ticsani pgbonzalez et al[l20064.

profundidad del foco en 4 km, el deslizamiento en la falla en 0,3 mayesl de falla como una
falla cuadrada de 5 km por 5 km (figusa21).

En primera aproximadn, el interferograma se puede modelar a partir del evento del 01 de
Octubre de 2005, lo que se puede explicar por el hecho que es el mayor evento ocurrido entre
las dos inkgenes ENVISAT-ASAR procesadas.

Ademas el interferograma permite discriminar el plano de falla de los dos planos nodales del
mecanismo focal del evento del 01 de Octubre de 2005: es el plano nodal48416°), por lo

tanto de rumbo NNW, manteando hacia el Este y con movimientos normales con unagpeque
componente sinestral.

Al modelar en particular los pametros profundidad y deslizamiento en la falla que no son
variables independientes, se encuentra que la distotagie explica mejor el interferograma
modelado corresponde a un fodsmico somero de 4 km de profundidad y un deslizamiento
de 0,3 m.

Pero el interferograma modelado a partir de una sola falla cuyas catcterson asociadas al
evento 01 de Octubre de 2005 muestra algunas diferencias con el interferograma observado. La
combinacbn de la actividad de dos fallas es necesaria para explicar mejor lo observado. Por lo
tanto, el interferograma no corresponde a la actividad dailea falla NNW y en el ituro se
modelaé a partir de dos dislocaciones.

Sin embargo, se eviderida existencia de una nueva falla activa en el arcoarotm del Sur del
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Peil que se localiza en el flanco Oeste del @oldicsani, tiene un rumbo de N34, mantea
hacia el Noreste 59 durante la crisisismica de 2005 ha actuado como una falla normal con
una leve componente sinestral.

El estudio de interferoméa-radar muestra que el sismo del 01 de Octubre de 2005 @clgri
bajo del vol@n de Ticsani sobre una falla de rumbo NNW buzando hacia el NE coarajtdo,
caracterizada por movimientos normales con una leve componente sinestralgfi@ura

Prof 4km, Slip 0.3m, Area SkmX5km, X=8150,%¥=325
01 de Octubre ,2|906, Mw=5.3

"
£10
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02 de Octubre 2006, Mw=5.0
1= 74=-51= 1232,42=,-155=

Figura 5.211interferogramas modelados a partir de cada uno de los planos nodales de los mecanismos
focales de los tres eventos corticales de 2005.

5.4.2.6. Interpretacbn sismotecbnica

Gracias a los mecanismos focales disponibles, la mof@ldglos estrato-volcanes y las obser-
vaciones de terreno se evidemt actividad de dos estructuras, una NNWW de cinenatica
normal paralela al margen y otra N-S sinestral oblicua al margen.
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Cuadro 5.6Determinacion del sistema tectonico activo de Ticsani a partir de los datos telesismicos,
microsismicos, estructurales y del estudio interferométrico de la zona

Zona ssmica 5: Ticsani, 17S

Tipo Estudio Plano de Falla Movimiento de la falla
Datos telessmicos N19°W, 5NE o 125E, 37SW | normal con componente de rum-
bo

Datos $smicos locales | N30°W

Interferometra N19°W, 5PNE normal con componente sinestral
Estudio fotosatelital NNWy NW -

Datos estructurales N25°W, altoangulo NE normal

Este sistema teghico evidencia una rotamn de las direcciones principales de esfuerzos con
respecto al Norte de Chile donde ehrimo esfuerzo se encuentra paralelo al margen mientras
gue el mnimo perpendicular aste.

La actividad de estas estructuras sugiere la existencia de una zona de cizalle sinestral N-S en
gue la direcdn de extensin es perpendicular al margen, compatible con la fallas normales pa-
ralelas al margen. Esta zona de cizalle se caracteriza por unarosagnificativa con respecto

a las regiones adyacentes, supuestamente debida a la curvatura del margen en esta zona.

5.4.3. Conclusiones y Discugn

En la regon Ticsani, las estructuras paralelas al margen se caracterizan por movimientos activos
normales. La deforma@n evidenciada indica una complejidad debida a la curvatura del margen

y la oblicuidad de la convergencia con respecto al margen al Norte y al Sur del Codo (figura
5.22.
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Figura 5.22Zona de cizalle sinestral intra-arco en la region Ticsani. Interpretacion d la deformacion
intra-arco a partir de los datos sismoldgicos, morfoldgicos y estructurales

5.5. Regon del Colca, Sur del Peti

La regibn de Colca, Sur del Peesa constituida de las zonasmiicas: 6: Colcay 7: Coropuna.
Esta regbn se sifia al Este del ante-arco del Sur del®eaegbn Lluclla-lquipi, caracterizada
por las estructuras tdmticas: Lluclla, Huanca (figura.23.



5.5. REGION DEL COLCA, SUR DEL PERU 241

Figura 5.23Region Colca. Mecanismos focales y Estructuras del ante-arco y del arco.

5.5.1. Zona $smica 6: 16S
Entorno del volcan Sabancaya y del caon Colca

5.5.1.1. Estudio smico

La zona &mica 6 es la s $smica en érminos de fimero de eventos de magnitud M
5,0. Es lalnica zona donde se produjeron seis sismos intracontinentales, efob4d 291,
1994, 1998, 2001 y 2002 (Febrero y Diciembre) alrededor de los volcanes Sabancaya y Hualca-
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Hualca.

La profundidad de estos seis eventos se encuentra en un amplio rango, entre 1,4 y 46 km, sugi-
riendo que todos ocurrieron en la corteza ya que el Moho es superior a 60 km de profundidad
debajo del arco. Pero tres eventos ocurren a profundidades grandes, probablemente en la corteza
inferior considerando el error asociado a la localiaadiipocentral.

Los eventos de 1994, 1998 y Dic. 2002 son muy parecidos con planos nodales aproximadamente
orientados EW y movimientos casi normales. En cambio, los eventos de 1991, 2001 y Feb. 2002
presentan planos nodales NW y NE y una componente de rumbo mashmportante ((figura

5.24y cuadrob.7).

Por lo tanto, estos seis eventos describen un sistema de fallas en el que se distinguen tres orien-
taciones de fallas y dos tipos de movimientos: normales y de rumbo.

Cuadro 5.7:Caracteiisticas de los grandes terremotos de la i@gide Colca, zonaismica 6. Se
especifica la localiza@in hipocentral de los eventos de magnitud Mwb,0 y los planos nodales de los
mecanismos focales correspondientes.

Zona ssmica 6: 16S, Entorno del volc&an Sabancaya y del caobn Colca

26.dic.1994 | 5,0
12.abr.1998 | 5,3
09.ago0.2001| 5,3
03.feb.2002 | 5,2
13.dic.2002 | 5,3

71,86W, 15,72S, 43,7 km
71,94W, 15,64S, 41,1 km
72,08W, 15,69S, 46,0 km
72,05W, 15,66S, 1,4 km
71,95W, 15,64S, 3,9 km

N11TE, 35, -79
N313E, 44, -4T7
N318E, 47, -5°

N22CE, 78, 169
N253E, 44, -88°

Fecha Mw | Hipocentro Mecanismo Focal
[Engdahl et al, 1998 Plano Nodal 1 Plano Nodal 2
Longitud Latitud Prof. strike, dip, rake strike, dip, rake

23.jul.1991 | 5,1 71,72W, 15,7FS, 24,2 km N118E, 77, O° N208E, 90, -167

N277E, 56, -98
N8I°E, 60, -123
N52°E, 86, -137
N312E, 79, 12
N71°E, 46, -92

5.5.1.2. Estudio estructural y geomorfabgico

La Regbn de Sabancaya - Colca presenta@mimen tedinico complejo representado princi-
palmente por las fallas Huanca y Ichupampa orientadas en diresi8V-SE Huaman 1985
Mering et al, 1994, y las fallas Trigal, Solarpampa y Solarpampa-1 orientadas en direcci
EW [Sébrier et al. 1985 y manteando hacia el Sur.

La actividad reciente de las fallas de orientecEW se observa mediante el desplazamiento
de terrenos Pleistocenos como lo muestra la fi§L2& Estas observaciones estructurales con-
cuerdan totalmente con los mecanismos de ruptura que indican los mecanismos focales de los
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Figura 5.24 Enjambre sismico en la zona Sabancaya - Colca.

SisSmos cercanos a esta falla.

Sedin los estudios estructurales previos y la localizade los sismos (figura.24), se puede
concluir que el sismo de 1991 ocurren la falla Ichupampa, que los sismos de 1998 y Dic.
2002 ocurrieron en la falla Trigal.

Sedin los mecanismos focales y los estudios de terreno, se puede concluir que la falla Ichupam-
pa de direcdn NW es sinestral y que la falla Trigal de diremtiEW es normal.

En consecuencia, tanto la falla Ichupampa de ditectiW como la falla Trigal de direcsn
EW son activas, pero su ciné@tica es distinta. Logltimos movimientos de la falla Ichupampa
de direcabn NW son sinestrales como en la falla de Andahua-Valley de daeddw.

El estudio fotosatelital permite identificar las mismas cuatro orientaciones principales que en la
zona de los volcanes Andahua-Valley y Coropuna, es decir NW, NS, NE y EW.

A patrtir del resultado anterior y de la interpretatimorfobgica, se pueden asociar los otros
tres eventos a algunas de estas estructuras. El sismo de 1991 que tiene su epicentrogan el volc
Hualca-Hualca ocurre sobre una falla EW que es la continuidad de la falla Solarpampa-1 es-
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Figura 5.25Fallas Pleistocenas en la region del Colca, falla Trigal y Solarpanpéldrier et al.1985.

tudiada porSébrier et al[1983 y los sismos de 2001 y Feb. 2002 de mecanismos focales de
rumbo ocurren en en dos fallas distintas, ambas de dined¢W.

Sin embargo, los sismos de 1994 (Solarpampa-1), 1998 (Trigal) y 2001 (Uncapampa) son sis-
mos profundos (40 km de profundidad aproximadamente), al asociarlos a fallas observables en
superficie, se inferia que estas fallas son de dimé@mscortical y que la deforma@n es fagil

a estas profundidades.

5.5.1.3. Estudio interferoneétrico entre 2002 y 2004

Gonzalez et al[20068 calcularon el interferograma de la zona de Sabancaya a partir de las
imagenes ENVISAT-ASAR adquiridas el 04 de Mayo de 2002 y el 05 Enero de 2005 (figura
5.26), periodo en el cual ocuidiel evento de Diciembre 2002 muy superficial y de magnitud
Mw > 5,0.

Estas cuatro ilgenes (tragkrame: 4543930), fueron adquiridas durante paso descendente en
swath 2 6rbitas: 04015, 08023, 14035, 150angulo de incidencia 2By cubre un periodo de
aproximadamente 4ias (entre Diciembre de 2002 y Enero de 2005). La tabla 1 muestra las



5.5. REGION DEL COLCA, SUR DEL PER U 245

fechas de adquision.

Cuadro 5.8Lista de imagenes adquiridas en swath 2 utilizadas para este estudio.

Track | Frame| Orbi- | Paso Fecha de
ta Asc/Desc. | adquisi-
cion

454 3930 | 04015 | Descendente 06/12/02
454 3930 | 08023 | Descendenteg 12/0903
454 3930 | 14035 | Descendente 0511/04
454 3930 | 15037 | Descendente 14/01/05

En el interferograma superior de la figlr26 se observaron franjas canricas ns o menos
circulares sobre una planicie ubicada al Oeste delavoldualca Hualca que corresponden a
una séal de 9 x 13 km de dimertsh aproximadamente. Los valores de fase aumentan hacia el
interior de la anomé&a, lo que se entiende como el aumento de la distancia entre el suelo y el
saklite. Esta variacin en la distancia puede interpretarse como una subsidencia del suelo que
es mayor en la parte interna con respecto al borde exteri@realde deformagon [Gonzalez

et al, 2006H. El area mayor de subsidencia@bmitada hacia el Norte por la falla Solarpampa
(F-S); la zona pequ® de subsidencia esta delimitada entre las fallas Solarpampa y Solarpampa
1 (F-SyF-S1).

El modelamiento directo de este interferograma muestra que la falla Solarpampa&eéactiv
rante el sismo de Diciembre 2002 a profundidades superficiales.

Los cuatro tipos de datos: sismgicos, morfobgicos, estructurales e interferétricos con-
cuerdan que la falla Solarpampa de diréaocE-W, de manteo hacia el Sur con movimientos
normales es activa (cuadsad).

5.5.1.4. Interpretacbn sismotecbnica

A partir del estudio smico, morfobgico, estructural y de interferomitfradar, se evidencia

un sistema estructural importante constituido de cuatro orientaciones preferenciales NW, EW,
NS y NE, dos de ellas sonssnicamente activas NW-SE y E-W con movimientos diferentes:
sinestrales para las estructuras NW-SE y normales para las estructuras E-W.

Estos datos evidencian la existencia de una zona de cizalle extensa intra-arco paralela al margen
(NW-SE) sinestral en que la direéci de extengin es N-S compatible con fallas normales y
fracturas de tengn E-W.
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Figura 5.261nterferograma calculado entre el 13 de Mayo 2002 y 2004 en la zona del volcan Holoceno
Sabancaya poGonzélez et a[.20064 e Interferogramas modelados a partir del plano de falla (NZ53
44°N, -88) a la izquierda y a partir del plano de falla (N7E, 46'S, -92) a la derecha en la region del
volcan activo Sabancaya.

Cuadro 5.9Determinacion del sistema tectonico activo de Sabancaya o del Colca a partir de los datos
telesismicos, estructurales y del estudio interferométrico de la zona.

Zona ssmica 2: Colca, 18S

Tipo Estudio Plano de Falla Movimiento de la falla

Datos telesmicos | N73°E, 44N o N7I°E, 46'S | normal (-88 0 -92)

Interferometra N71°E, 46°'S movimiento normal sin componente de rumbo
Datos estructurales N82°E, 60°S normal con pequ& componente sinestral
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5.5.2. Zona $smica 7: 15,78S
Entorno de los volcanes Andahua-Valley y Coropuna

5.5.2.1. Estudio smico

La zona $smica 7 se caracteriza por la ocurrencia de dos terremotos intracontinentales de mag-
nitud Mw > 5.0, cerca de los volcanes Andahua-Valley y Coropuna, en Diciembre 2001, 6
meses desp@s del gran terremoto de Arequipa del 23 de Junio de 2001 (cGatlby figura

5.27).

La profundidad de estos dos eventos es distinta, uno ocurre a 21 km de profundidad, el otro a
41 km de profundidad.

Cuadro 5.10Caracteristicas de los grandes terremotos de la region de Coropuna, zona sismica 7. Se
especifica la localizacion hipocentral de los eventos de magnitug-N8y@ y los planos nodales de los
mecanismos focales correspondientes.

Zona dsmica 7: 15,78S, Entorno de los volcanes Andahua-Valley y Coropuna

Fecha Mw | Hipocentro Mecanismo Focal
[Engdahl et al. 1999 PIl. Nodal 1 Pl. Nodal 2
strike, dip, rake strike, dip, rake
04.dic.2001 | 5,0 72,46W, 15,35S, 41 km N149E, 88, -17 N239E, 73, -178
08.dic.2001 | 5,3 | 72,52W, 15,32S, 21 km N315°E, 68, -2° N45°E, 88, -158

-15 00

1530 g

Figura 5.271nterpretacion tectonica a partir de la macrosismicidad de la zona y de las observaciones
morfolbgicas.
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A diferencia de la re@in de Aroma, la re@in de Coropuna estfrente al hipocentro del terre-
moto de subducén del 23 de Junio de 2001 de Arequipa.

Los mecanismos focales de los dos eventos de Diciembre 2001 &aticas, presentan dos
planos nodales NW (N3W/ y N45°W) y NE (N4T°E y N4AS’E) y un movimiento de rumbo con

una leve componente normal, lo que indica que estos dos sismos ocurrieron en fallas del mismo
tipo.

Cabe hacer notar que el plano nodal NE es casi vertical en ambos casos, pero el plano nodal
NW presenta direcciones de buzamientos distintos (cuadfy figura5.27).

5.5.2.2. Estudio geomorfalgico

El estudio fotosatelital permite identificar cuatro orientaciones principales en las discontinuida-
des topogaficas del relieve cordillerano en la zona de los volcanes Andahua-Valley y Coropuna,
gue se describen a continuai

orientacon NW paralelas al margen y al sistema Incapuquio conocido.

orientacon NS se observan principalmente al Norte délarade Colca

orientacon NE

orientacon EW

Cerca de los epicentros de los evenfssscos, se observa una discontinuidad circular pasando
de una orientadn NW a NS y luego a NE que se caracteriza por un valle bastante ancho en el
cual se distribuye una sucéside volcanes peqfies baalticos Holocenos.

Al Oeste de este valle que se asemeja a un graben, varias estructuras NW se ramifican, y en una
de ellas ocurrieron los dos sismos de Diciembre 2001.

La direccbn NW de la estructura permite inferir que los planos de falla activos son los de
direccibn NW y que, por lo tanto, el sistema estructural NW de esta zona es sinestral.

La base elongada en direoni E-W del estrato-vobn Coropuna sugiere que el eje de com-
presbn maxima sea E-W lo que es compatible con los mecanismos focales disponibles en la
zona.

El paton tecbnico sinestral es tamdm conocido en la Precordillera en el sistema de fallas
Incapuquio, en el arco habsido observado localment8gbrier et al. 1985. La componente
normal en estructuras paralelas al margeridalilo tamk&én mostrada en dépitos Pliocenos

y Holocenos en el Altiplandjavenu and Mercierl991 y en la Cordillera OccidentaMercier
etal, 1997.
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5.5.3. Conclusiones y Discusn

Los datos sismaigicos, morfobgicos y estructurales (figuBa23 sugieren la existencia de una
zona de cizalle sinestral paralela al margen (NW-SE) en el Sur di| éande la direcéin de
extensbn es N-S representada por fallas normales y fracturas démeasiV (figuras.28).

-13 -12 -11

-16 -16
17 =17
-18 B M -18

Figura 5.28Zona de cizalle sinestral intra-arco en la region Colca. Interpretacion d la deformacion
intra-arco a partir de los datos sismolégicos, morfolégicos y estructurales
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5.6. Tensor de esfuerzos en el arco

Aungue los mecanismos focales del cidtudsmico del arco volgnico responden a patrones
de deformadn distintos y por lo tanto a tensores de esfuerzos distintos, éalga&ncontrar un
solo tensor de esfuerzos que padexplicar la ocurrencia de todos los eventos intracontinentales
del cintubn de arco.

Se utilizaron los mecanismos focales de las siguientes regiones:

La parte nas al Norte del Codo de Arica comprende dos enjambres de macrosismicidad
cortical muy cercanos; la zona de Andahua-Valley - Coropuna y de Sabancaya - Colca,
caracterizados en total por 9 mecanismos focales (4-5 mecanismos focales normales y
5-4 de rumbo).

La parte central del cintdn dsmico del arco comprende un enjambre de macrosismici-
dad: la zona de Ticsani, caracterizado por solamente 3 mecanismos focales.

La parte Sur del cint@n dsmico del arco, en el Norte de Chile comprende dos zonas
macro$smicas: zona de Visviri y de Isluga, los dos mecanismos focales son de rumbo y
muy similares en cuanto a acimut, manteo y deslizamiento.

Para ello, se utilia el metodo de invergin deRivera and Cisternagl99Q con el que se cal-
cularon los cincuenta mejores tensores de esfuerzos capaces de explicaer naximo de
planos nodales a partir de la pobfatide mecanismos focales descrita anteriormente.

Este conjunto de datos define un sistema de ecuaciones equilibrado que permite obtener una
solucibn confiable. Por lo tanto, se pudo determinar un tensor de esfuerzos capaz de explicar
todo tipo de movimiento en patrones de deforrdadistinto.

Al explorar el espacio de las soluciones, se determinaron cincuenta tensores con una verosimi-
litud alta: score> 0,7 (figura5.29 y con un rango reducido de valores R<R < 8, indicando
un régimen extensivo ya que R1.

El mejor tensor caracterizado por la verosimilitud (score) de 0,7499 se ilustra en |a5ig8@ra
y muestra que el aximo esfuerzarl es vertical, que el mimo esfuerzar3 es horizontal
y NNW y que el esfuerzo intermedi®2 es horizontal y ENE orientado en la dirgatide
convergencia de las placas.

El hecho querl es€ vertical indica que el arco v@aico esh sometido a unégimen princi-
palmente extensivo al considerar [dimos movimientos de las fallas activas.

El hecho quer3 esé casi NS indica que esta extamses paralela al 6geno y no perpendicular
aéste. Por lo tanto, bajo taégimen, las fallas activas normales se orientan preferentemente EW
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Figura 5.29:Tensor de esfuerzos obtenido a partir del conjunto de los mecanismos focales del arco
volcanico del Codo de Arica

en el arco volanico.

Este resultado had sido obtenido a partir de unaisis cinenatico de las fallas en el Altiplano,
en la Cordillera Occidental y en su piedemonteiffax [Sébrier et al. 1985 Mercier et al,
1993. En este estudio, se confirma tébimen para el periodo actual y en el arco @olco.

Indica tambén que los Andes Centrales no colapsan como ldahplopuestaZzandt et al.
[2003, y que se estdéan manteniendo escapdose hacia el Norte y el Sur.

Estos resultados contradicen otros trabajos como dlld@uarrie et al.[2009 que muestra
acortamiento resultando de uagimen compresivo en el arco vahico y sobre todo en la
parte oriental deste, asemejando la deform@tidel borde occidental del Atliplano a la del
borde oriental. En este estudio, se muestra que el borde occidental del Altiplano presenta una
deformacdbn muy distinta en la cual los movimientos normales y de rumbo son predominantes
sobre los compresivos.

El calculo del tensor de esfuerzos &agin procedimiento sismagico y sedin un procedimien-
to estructural muestran que el arco \&i@o no se encuentra sometido a una comeresi
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5.7. Conclusiones

-13 -12 -1 -10 -69

Figura 5.30:Marco cinematico general simplificado para el arco volcanico activo del Oroclino de los
Andes Centrales

(1) El arco vol@nico del Codo de Arica esssnicamente activo: han ocurrido grandes
terremotos de magnitud Mw 5,5 y la microsismicidad ha sido intensa, en varias zonas
del arco suficientemente contiguas para definir un cimtd@ismico de arco.

(2) Las estructuras temticas del arco tienen una gran exténsicerca de 100 km, se
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observan como grandes discontinuidades que cortan la topogtak volcanes activos,
indicando estructuras subverticales o de afgulo.

(3) A partir de las sietes zonasmnicas, se evidenciaron tres regionissscas en el arco
volcanico entre las cuales el patr de deformaéin vaia. La regon del arco volanico
del Sur del Pdr se caracteriza por una deforntatsinestral paralela al margen, la @yi
del arco volé@nico del Codo mismo se caracteriza por una rotadie esta deformam
debida a la curvatura del margen y la @yidel arco volanico del Norte de Chile se
caracteriza por un cizalle dextral paralelo al margen.

(4) El estudio evidencia una segmentacde la deformadin del arco volanico a escala
regional en la geomeétr y cinendtica de las estructuras con respecto al Codo (figura
5.30.

(5) Los datos sismopicos, morfabgicos y estructurales sugieren la existencia de una zo-
na de cizalle sinestral paralela al margen (NW-SE) en el Sur dé] Bende la direcéin
de extengin es N-S representada por fallas normales y fracturas démneBsiv.

(6) Los datos sismeébicos, morfobgicos y estructurales sugieren la existencia de una
zona de cizalle dextral paralela al margen (NNW-SSE) en el Norte de Chile, donde la
direccbn de extengin es NW-SE representada por fallas normales y fracturas dénensi
NE-SW.

(7) Y en el Codo mismo, los datos sisragicos, morfobgicos y estructurales sugieren

la existencia de una zona de cizalle sinestral N-S, donde la direda extensin es
perpendicular al margen NE-SW representada por fallas normales y fracturas de tensi
paralelas al margen.

(8) El aralisis sismabgico, morfobgico y estructural de la deformaci indica que el
tensor de esfuerzos a lo largo del arco @olico se caracteriza por urR vertical y que

ol y 03 muestran una rotamn anti-horaria desde el Sur del Codo hacia el Norte. En
efectool se orienta NE-SW en el Norte de Chile, NW-SE en el extremo Sur delyPer
E-W en el Sur del Pér

(9) La variacon de la deformaéin a lo largo del arco del Oroclino es consistente con el
sentido de cizalle esperado desde el cambio de sentido de la oblicuidad de la convergencia
de la placa con respecto al margen al Norte y al Sur del Cdd€ ey, 1997.






Capitulo 6

Conclusiones Generales

6.1. Lasismicidad debajo del ante-arco y del arco del Orocli-
no de los Andes Centrales

Los datos sism@lgicos de la zona de estudio sobre una ventana de tiempo d@40raies-

tran que el manteo asomo la intensidadismica del plano de subduéci son distintos para
profundidades superiores a 60 - 80 km con respecto a profundidades inferiores a este rango.
Se produce un quiebre a estas profundidades probablemente relacionado con el acoplamiento
mednico de la interfaz de subduoai

Estos datos sismogicos muestran tamém que existe una sismicidad intracontinental signifi-
cativa en el margen Oeste del Codo de Arica.

La micro-sismicidad intracontinental profunda debajo del ante-arco conectada a la sabducci
se puede explicar por la acumulaecide esfuerzos generados por el deslizamiensmaso de

la zona de transion (Brittle Creep Fault Zone) en periodo intéssico.

La distribucbn de la sismicidad intracontinental debajo del ante-arco se encuentra controlada
principalmente por la estructurértnica de la libsfera continental.

Y muestra que la capa sisn@gca debajo del arco alcanza 8 km de profundidad, debajo de la
Precordillera 16 km de profundidad y debajo del ante-arco, 60 km de profundidad.

El ante-arco del Codo de Arica astaracterizado por una microsismicidad y macrosismicidad
menos intensa que la del arco, pero con de eventos de mayor magnitud que los del arco.

Los comportamientosigmicos distintos muestran que estas dos unidades morfoestructurales
tienen un comportamiento réaico distinto.

La macro-sismicidad intracontinental de magnitud 0 se asocia a una cinatica normal
y transcurrente, pero no compresiva que ocurre en la Precordillera y en el af@oicolfigura
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Figura 6.1:Mecanismos focales de los eventos intracontinentales de-BI@. Las fechas debajo de

los mecanismos focales se leen/ddfry. Los circulos representan los eventos telesismicos del catalogo
de Engdahl et al.[1999, los circulos de tamafo grande representan los eventos intracontinentales.
Los cuadrados corresponden a los eventos telesismicos intracontinentales no relocalizagiogdgair

et al. [199§. El color representa la profundidad de los eventos. Los triangulos rojos representan los
volcanes holocenos. La linea negra corresponde a la lindaefghart[ 1994.
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6.1

Los eventos asociados a mecanismos focales de rumbo en los cuales un plano nodal es paralelo
al margen puede corresponder al vector residual de la oblicuidad de la convergencia acomodado
en la placa superior y en particular en el arco y en la Precordillera.

A partir, de la revisién y clasificaddn realizadas a partir de datos bistos, telesmicos y
locales, se ha podido establecer que existe una fuerteGel@enporal entre grandes sismos de
subducadn (Mw > 7,5) y grandes sismos intracontinentales (M,0).

De una manera general, la sismicidad intracontinentalipagbtar gatillada por los grandes
sismos de subdudm. sugiriendo que la componente de convergencia paralela al margen debida
a la oblicuidad dé&sa ocurrira despés de grandes terremotos de subdutein la Precordillera

y en el arco de zonas contiguas a las que rompieron. Esta componente paralelaaatirrir
manera postismica en zonas que se encuentran en periodo isihei.

6.2. Fallas activas en el ante-arco y en el arco del Oroclino de
los Andes Centrales

Se evidend la existencia de nuevas fallas activas en el ante-arco y en el arénicadel
Oroclino de los Andes Centrales (figus&).

En la Cordillera de la Costa del Codo de Arica, las estructuras perpendiculares al margen son
inversas en el Norte de Chile y normales en el Sur dal,Prigiriendo compresn paralela al
margen en la Cordillera de la Costa del Norte de Chile, y extensaralela al margen en la
Cordillera de la Costa del Sur del Ber

En la Precordillera del ante-arco del Codo de Arica, la micro-sismicidad se distribuye de manera
homogenea paralela al margen a lo largo del sistem@&teod de Incapuquio en el Sur del Ber
mientias que en el Norte de Chile, la micro-sismicidad se concentra@eaas bien focalizados
(Aromay Sucuna).

Se pudo evidenciar cuatro fallas activas con movimientos reciefdexciuales de rumbgy
normales en la Precordillera: la falla Incapuquio (de di@tdiW), la falla Purgatorio (de
direccibn casi E-W), la falla Cuajone (de diredoi EW) y la falla Aroma (de direcén NNE).

La primera es una falla sinestral, las ttggmas fallas dextrales.

Con respecto al arco vdaico, se evidenciaron nuevas estructuras de rumbo paralelas al mar-
gen y normales oblicuas al margen en el Sur delijeen el Norte de Chile. Las estructuras
normales son una consecuencia de segundo-orden de laaticemle rumbo de primer-orden

de la regbn del arco volanico.

La geomefiay la cinendtica de las fallas activas evidencian la existencia de una zona de cizalle
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Figura 6.2:Geometria y Cinematica de las fallas activas evidenciadas en este estudio.
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intra-arco, paralela al margen, sinestral en el Sur del ?elextral en el Norte de Chile.

Esta zona de cizalle intra-arco se extiende hasta la Precordillera que constitigéteren

la deformaaddn del margen Oeste del Altiplano. Y se interpreta como el particionamiento del
deslizamiento debido a la oblicuidad de la convergencia: el vector residual del deslizamiento
paralelo al margen se traslada en el arco y en la Precordillera.

La variacbn del sentido de cizalle es consistente con el cambio de sentido de la oblicuidad de la
convergencia de la placa con respecto al margen al Norte y al Sur del Mo@afrey, 1997.

En la regon de Moquegua, el patn de deformaéin es complejo acomodando probablemente

la variacbn de la deformaéin al Norte y al Sur.

El analisis sismabgico, morfobgico y estructural de la deformaci indica que el tensor de
esfuerzos alo largo del arco valuico se caracteriza por ur2 vertical y querl y o3 muestran

una rotaaddn anti-horaria desde el Sur del Codo hacia el Norte. En etettee orienta NE-SW

en el Norte de Chile, NW-SE en el extremo Sur dellReE-W en el Sur del Pér

Se evidencia una segmentatide la deformaéin del ante-arco y del arco va@lnico a escala
regional en la geomeétr y en la cineratica de las estructuras con respecto al Codo mismo
(figura6.3).

6.3. Implicancias

El paton de deformadin, evidenciado en este estudio, y dominado por una @tieaxde rum-

bo implica que hayan rotaciones t@agicas actuales en el ante-arco y arco del Oroclino de
los Andes Centrales, lo que fue sugerido pdmendinger et al[20051 a partir de los datos
geodesicos. Sin embargo, los datos paleond@igos indican que no hayan rotacionesadact

cas desp@s del Mioceno Medio. Potr ser que las rotaciones ténicas actuales se encuentren
dentro del rango de errores de los resultados paleogtiage Roperch et al.2004.

El pation de deformaéin actual caracterizado por movimientos transcurrentes y normales y la
cinematica compresiva caractstica del Mioceno pueden ser consistentes con un particiona-
miento de la deformaén en el ante-arco y en el arco vaitico.
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Figura 6.3Sismicidad y Cinematica de las fallas activas del ante-arco y arco del Oroclino de los Andes
Centrales. Los circulos de tamafio grande son los sismos registrados por la red mundial y relocalizados
por Engdahl et al] 199§, los de tamafio chico son los sismos registrados por las redes locales presen-

tadas en este estudio.
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