UNIVERSIDAD DE CONCEPCION /
Facultad de Ciencias Quimicas \

Departamento Ciencias de la Tierra \

Control de la Temperatura en el Comportamiento

Sismogenico del Megathrust en Chile

Memoria para optar al titulo de Gedlogo

Daniel Alejandro Castro Rebolledo

Profesor Guia: Dr. Andrés Humberto Tassara
Profesores Comision: Dr. Joaquin Cortés Aranda

Dr. Marcos Moreno Switt

Concepcidn, 2022






INDICE

RESUMEN . ... e e e
1. INTRODUGCCION. ...ttt
1.1 GENERALIDADES. ... .o e e
1.2 OBIETIVOS. .. e e
1.2.1 ODJEtiVO GENEIAL. ... . ettt
1.2.2 Objetivos ESPECITICOS. ......ouvtiie i
1.3 UBICACION. ...ttt ettt ettt
1.4 TRABAJOS ANTERIORES. ... e
1.4.1 Modelos Termales. ........c.o i
1.4.2 Z0NA SISMOGENICA. . ... .o vitit ittt et e e e
1.5 AGRADECIMIENTOS. ... i e e,
2. MARCO SISMOTECTONICO ... couii e
2.1 BREVE HISTORIA GEOTECTONICA DEL MARGEN CHILENO..................
2.2 CONTEXTO ACTUAL. ... e
2.3 SISMICIDAD ENCHILE. ... e,
3. MARCO TEORICO. ... . ittt ittt
3.1 TEMPERATURASOBREELSLAB. ..o,
3.2 ESTRESDE CIZALLE.....ciiiiiiiiiiiiiiiiiiiee e,
4. METODOLOGIA ....ooiiiiiieee e,
4.1 ALGORITMO . . i e e e e
4.1.1 Restriccional Estrésde Cizalle............ooooi i
4.1.2 Estrésde Cizalle Variable......... ..o
R Y=o | 11T {01
A.0.4 TEMPEIALUIA. .. eeeveete et e e e e e e e e e e e e e e e e e e e s eaneneaens
4.2 BASE DE DATOS. ...

Pagina

N o1 o W ww W e

(e =
N

12



4.2.1 Geometria del SIab. ... ..o 29
4.2.2 Conductividad TermMal. .. .....ooovi e, 31

4.2.3 Velocidad de CONVEIgeNCIa........c.ouviriirieiieiieieeeeeeie e ere e eveeie e 31

424 Edad de JaPlaca. .. ..o 32
4.2.5 Difusividad Termal....... ... 33
4.2.6 Temperatura Potencial del Manto...............oooviiiiiiiiii e 33
4.2.7 Batimetriay Topografia............oooiiiiiii 35
4.2.8 DENSIOA. .. ... etitt et 35
4.2.9 Angulo de FricCion INEEINO. .. ... oeee et e, 35
5. RESULTADOS . ... e 38
5.1 ESTRES DE CIZALLE CONSTANTE.......uiiiiiiie e, 38
5.2 ESTRESDE CIZALLE VARIABLE ... ...oiiiiiiii e 39
5.3 ELECCIONDE TAUY LAMBDA . ... .coommiiiiii e 41
54 MODELOS TERMALES. ... ..o, 45
B. DISCUSION. ....oeiiiititeee ettt 47
6.1 SENSIBILIDAD. ... e 47
6.1.1 Temperatura Potencial del Manto..................coiii i 47
6.1.2 Conductividad Termal Continental.................o e, 55
6.1.3 ANQUIO A8 MANTEO. . ... oeeeee e e, 61
6.1.4 Estres de Cizalle. .. ... 69
6.2 LIMITACIONES DEL MODELO. ... ..ot 75
6.3 CONTROL TERMAL EN LA SISMICIDAD. PRIMER ORDEN....................... 77
6.3.1 MOAelO LO5..... e 77
6.3.2 MOGEIO T20. ...ttt 79



6.4.3 Cordillera Frontal. .. .......ooooi e

6.4.4 Cordillera PrinCipal...........ccoiiiiiii

6.4.5 Cordillera PatagOniCa.............coouiirit i e

6.9 RESUMEN. ... e

7. CONCLUSIONES. ...

8. REFERENCIAS
ANEXOS

INDICE DE FIGURAS

Figura

o o a g g a ~ & B B B b o= ek

oo gk~ w PP oo 0D EDbDREPE P Db P

Mapa de ubicacion del drea de estudio.........coooeiviiiiiiiiiiiiii i
Modelo de reologia SIMPIe. .........ooiiiii e
Ancho de 1a zona SISMOZENICA. .....o.uitiiiii e
Mapa con SeZMENtACION. ..ottt e e
Geometria simplificadadel slab....................c
Geometriade 1ateoria NCCW.......oviviniii e
Mapa distribucion de las mediciones de flujodecalor................................
Geometriadel megathrust....... ..o
Velocidad Y @ZIMUL. ..o
Edad de la placa 0CeaNICa. ..........ccoviniiiin i
Batimetria y topografia...........cooveiriiiii
Mapa de densidad. ..........oovririi
Ejemplo de ajuste entre 10S 36 Y 37°S... oo
Ejemplo de ajuste entre 10S 26 Y 29°S.... ..o
Ejemplo de ajuste entre 10S 35y 36°S.....ooeiniiiii
Ejemplo de ajuste entre 10S 23y 26°S... ..o
Resumen de ajuste para estrés de cizalle constante....................coeeiennn.

Resumen de ajuste para estrés de cizalle variable..............................L

10
14
17
22
27
30
32
34
36
37
38
39
40
40
41
42



o o o 0 0o o 0 0 o o0 0 0 o0 0 0 0 00 0 0 o0 00 o0 0000 o0 0 0 0 O

© o N o gk~ w DN P= N

W RN RN NN RNNNRNRNDNDIERR R B 2 B B B P
©C © © N o g bk~ W bdDPFPE O v o N oo bk wbdPE o

ModeloStermales. ...

Variacion de temperatura potencial del manto en T20..
Comparacién temperatura potencial del manto en T20..
Ajuste de flujo de calor en t constante variando Tp..........c.ooevvveiriiieinnnn...
Variacion de temperatura potencial del manto en L95..
Comparacion temperatura potencial del manto en L95..

Ajuste de flujo de calor en A constante variando Tp......
Variacion de la conductividad termal en T20............
Comparacion conductividad termal en T20..............
Variacion de la conductividad termal en L95............
Comparacion conductividad termal en L95..............
Manteos del megathrust.......................ocooienean.
Variacion del manteoen T20.............ccoceiinininnnn.
Comparacién angulo de manteo en T20..................

Ajuste de flujo de calor en t constante variando el manteo...........................

Variaciondel manteoen L95.............coiiiiiiiii....

Comparacién angulo de manteoen L95...................

Ajuste de flujo de calor en A constante variando el manteo..........................

VariaCion de tal. ...ttt

Comparacion de temperatura a diferentes taus...........

Variacion de lambda. .........coovveeeiii

Comparacion de temperatura a diferentes lambdas...................................

Distribucion de la sismicidad de la segmentacion de primer orden en L95.........

Distribucion de la sismicidad total en L95................

Distribucion de la sismicidad de la segmentacion de primer orden en T20........

Distribucion de la sismicidad total en T20................

Control termal de L95 en la sismicidad del Altiplano..

Potencia sismica del terremoto de Iquique 2014 en L9S5................ooiiiintn.

Potencia sismica del terremoto de Tocopilla 2007 en L95...................ceee

Control termal de T20 en la sismicidad del Altiplano..

Potencia sismica del terremoto de Iquique 2014 en T20

46
48
49
50
52
53
54
56
57
59
60
61
63
64
65
66
67
68
70
71
73
74

78
79
80
82
83
83
85
86



o o o 0 0 o 0 0 0 o0 0 0 0 0 0 0 0 0 0 0 0 0

Potencia sismica del terremoto de Tocopilla 2007 en T20..............ccceenvnnn.n 86

Distribucion de la sismicidad en el Altiplano....................ccoooiiiiiiiinn.. 87
Control termal de L95 en la sismicidad de laPuna.....................oo 89
Potencia sismica del terremoto de Antofagasta 1995enL95........................ 90
Control termal de T20 en la sismicidad de la Puna..................c.coooiii 91
Potencia sismica del terremoto de Antofagasta 1995 en T20........................ 92
Distribucion de la sismicidad en la Puna..................o 93
Control termal de L95 en la sismicidad de la Cordillera Frontal.................... 94
Potencia sismica del terremoto de [llapel 2015 en L95..............oooiiiiiiiit. 95
Control termal de T20 en la sismicidad de la Cordillera Frontal.................... 96
Potencia sismica del terremoto de Illapel 2015en T20................cooviinniin. 97
Distribucion de la sismicidad en la Cordillera Frontal............................... 97
Control termal de L.95 en la sismicidad de la Cordillera Principal.................. 99
Potencia sismica del terremoto del Maule 2010 en L95.....................oon. 100
Control termal de T20 en la sismicidad de la Cordillera Principal.................. 101
Potencia sismica del terremoto del Maule 2010 en T20..................ooiieiii. 102
Distribucién de la sismicidad en la Cordillera Principal.............................. 103
Control termal de L95 en la sismicidad de la Cordillera Patagonica................ 104
Potencia sismica del terremoto de Valdivia 1960 en L95............................ 105
Control termal deT20 en la sismicidad de la Cordillera Patagonica................ 106
Potencia sismica del terremoto de Valdivia 1960 en L95............................ 107

Distribucién de la sismicidad en la Cordillera Patagonica........................... 108



INDICE DE TABLAS

Tabla
4, 1.
6. 1.
6. 2.
6. 3.

RESUMEN PATAMEIIOS. ... vttt ettt et e e e
Tabla resumen limites termales segmentacion primer ordeny total..................
Tabla resumen limites termales segmentacion segundo orden........................

Tabla resumen limites termales segmentacion tercer orden...........................

INDICE DE ANEXOS

ANexos

Anexo 2

Anexo 3

Pagina
28
109

110
111



RESUMEN

Las zonas con mayor potencial para producir grandes terremotos corresponden a los limites de placas
convergentes. Chile se localiza en el borde de la placa Sudamericana, la cual es subducida por la placa de
Nazca. Este margen ha alojado grandes eventos sismicos, incluido el mas grande que la humanidad ha
registrado. Tales antecedentes indican que el estudio y comprensidn de los procesos asociados al megathrust

son de vital importancia para evaluar el riesgo asociado a terremotos y maremotos.

Dentro de la literatura se ha propuesto a la temperatura como un factor que controla la distribucién de la
sismicidad en las zonas de subduccion. Se describe un limite updip, localizado hacia el mar entre los 100-
150°C; y un limite downdip localizado hacia el continente entre los 350-450°C, isotermas asociadas a
variaciones en el comportamiento mecanico de ciertos minerales. El presente estudio pretende aportar a la
comprension de estos limites a partir de un analisis sistematico de la sismicidad sobre modelos termales

simples basados en expresiones analiticas.

Para poder calcular el estado termal del megathrust, previamente se debe determinar el valor del estrés de
cizalle, el cual serd evaluado en dos escenarios: el primero lo considera como una constante (t) y el segundo
como una variable dependiente de la razon de presion de poros (A). Ambos escenarios son resueltos
ajustando el flujo de calor superficial predicho por el modelo (Q,,) de acuerdo a las observaciones
registradas en la literatura para el antearco chileno (Q,), con un error del 20% asociado al efecto del calor

radiogénico o a la adveccion de calor producto de la accion de fluidos.

Para el margen chileno, el valor de t oscila entre los 15 y 25 MPa, mientras que A lo hace entre los 0.94 y
0.96. A partir de ambos escenarios se confeccionan dos modelos termales con los valores promedios, los

cuales seran nombrados como T20 y L95 respectivamente.

Los limites updips y downdips para cada modelo son estimados a partir de la sismicidad registrada entre los
afios 2000 y 2018 segln los datos del CSN y los slips cosismicos de grandes terremotos registrados
instrumentalmente. Para el modelo T20 los limites updips oscilan entre los 90 y 150°C, mientras los limites
downdips lo hacen entre los 230 y 270°C. Por su parte, el modelo L95 presenta sus limites updips entre los

70 y 150°C, mientras los limites downdips lo hacen entre los 300 y 450°C.



1 INTRODUCCION
1.1 GENERALIDADES

Las zonas de subduccion originan los terremotos de mayor magnitud (McCaffrey, 2008) y son las
responsables del ~90% del momento sismico liberado en el mundo entero (Pacheco & Sykes,
1992). Chile posee ~3000 kilémetros de margen continental en donde la placa de Nazca subducta
a la placa Sudamericana dando lugar a una extensa zona propensa a sufrir eventos de este tipo,

creandose la necesidad de estudiar el riesgo sismico para aumentar la seguridad en la poblacion.

La magnitud de un terremoto es directamente proporcional al area de ruptura, por lo tanto,
identificar las zonas sismogénicas ayudaria a cuantificar el potencial presente en cada margen de
placa. Diversos autores han intentado establecer limites en el sentido del rumbo del megathrust,
ya sea por las estructuras de la placa oceanica subyacente (Bilek, 2010; Bassett & Watts, 2015a) o
por la geologia presente en la placa continental sobreyacente (Jara-Mufioz & otros, 2015; Bassett
& Watts, 2015b; Wells & otros, 2003; Bassett & otros, 2016); y en el sentido del manteo (Lay &
otros, 2012; Shinamoto & otros, 1993).

Dentro de los parametros que controlarian la extension de la zona sismogénica, algunos autores
proponen que la temperatura desempefia un papel de primer orden (Scholz, 1990; Tichelaar &
Ruff, 1993; Savage & otros, 1991; Hyndman & otros, 1995, Oleskevish & otros, 1999; Moore &
Saffer, 2001; Shinamoto & otros, 1993; etc.). Hacia el mar, tradicionalmente se ha propuesto que
el limite updip se encuentra entre los 100 y 150 °C y se relacionada estrechamente a la generacién
de maremotos si su ubicacion es muy cercana a la fosa (Volker & otros, 2011) A estas
temperaturas, el comportamiento entre las placas cambia desde un “deslizamiento estable” a una
“inestabilidad friccional” (Oleskevish & otros, 1999). Las isotermas han sido asociadas a cambios
mineraldgicos por deshidratacion de arcillas (Oleskevish & otros, 1999), cementacion y
consolidacién de sedimentos subductados (Saffer & Marone, 2003), disminucion abrupta en la
cantidad de fluidos (Ranero & otros, 2008; Saffer & Tobin, 2011) o a procesos diageneéticos-
metamorficos de bajo grado (Moore & Saffer, 2001). Por su parte, el limite downdip se ha

identificado en el rango de isotermas 350-450°C y determina la extension de los terremotos hacia



el continente (Oleskevish & otros, 1999). Los 350°C representan el cambio desde el
comportamiento friccional a estable en rocas cuarzo-feldespaticas estudiadas en laboratorio,
mientras los 450°C al limite fragil-dactil (Oleskevish & otros, 1999; Hyndman & Wang, 1993;
Hyndman & otros, 1997). Estos limites termales se aplican tipicamente a zonas de subduccion
jévenes, como Cascadia, México y el SW de Japon (Hyndman, 2013), mientras que para placas
subductadas més viejas, las isotermas de 350 y 450°C son alcanzadas a mayor profundidad que la
interseccion con el Moho, siendo este Gltimo identificado como limite downdip producto del
deslizamiento estable del manto serpentinizado, asi como la posible presencia de otras fases
hidratadas de comportamiento similar, como la brucita y talco (Oleskevish & otros, 1999;
Hyndman & otros, 1997). Sin embargo, esta ultima hipotesis pareciera no trabajar del todo bien en
algunos grandes terremotos (Volker & otros, 2011; Hyndman, 2013; Klingelhoefer & otros, 2010;
Hino & otros, 2000) cuando hay ausencia de serpentinizacion en el manto de antearco (Seno,
2005). Otro mecanismo propuesto para la transicion de comportamiento friccional-estable es la
liberacion de fluidos producto de la sobrepresion de poros y reacciones minerales de
deshidratacion (Saffer & Tobin, 2011).

Para algunos autores (Hyndman & otros, 1995; Klotz & otros, 2006) la porcién comprendida entre
los 100 y 350°C esta totalmente bloqueada, mientras que entre los 350 y 450°C existe una zona de
transicion. Para ellos, la zona sismogeénica incluye la totalidad de la porcion bloqueada mas la
mitad del ancho de la zona de transicion.

El anélisis de terremotos basado en la estructura termal, se ha llevado a cabo para comprender
tanto la sismicidad cortical (Ito, 1999) como la del megathrust usando métodos analiticos
(Tichelaar & Ruff, 1993; Hyndman & otros, 1997; Oleskevish & otros, 1999; Molnar & England,
1990; Abers & otros, 2006, etc.). Estos tienen una popularidad muy elevada debido al avanzado
conocimiento del aspecto tedrico de la fisica necesaria para estimar la temperatura, y a la obvia
dificultad de simular condiciones de rocas del megathrust en laboratorios. Ademas, el uso de
expresiones analiticas, a diferencia de otras soluciones numéricas mas complejas (por ejemplo:
método de elementos finitos), permite una aplicacién sistematica simple y a mayor escala, evitando

el alto coste computacional que estas conllevan.



Tipicamente, las evaluaciones del estado termal en el megathrust son llevadas a cabo en perfiles
de dos dimensiones, dejando grandes tramos del margen sin evaluar. El presente trabajo examinara
la sismicidad del margen continental chileno a partir de un modelo termal simple y continuo, para
lo cual se recurre a la creciente base de datos disponible y a modelaciones especificas de las
caracteristicas del antearco chileno (Como la geometria del slab, densidad, topografia, batimetria,
entre otros). Finalmente, el modelo termal serd comparado con la sismicidad periédica y con el

area de ruptura de grandes terremotos.

1.2 OBJETIVOS
1.2.1 OBJETIVO GENERAL

e Confeccionar un modelo termal del megathrust chileno con el fin de evaluar el rol que

tiene la temperatura sobre el comportamiento sismogénico.

1.2.2 OBJETIVOS ESPECIFICOS

e ldentificar los parametros (principales y secundarios) que controlan la temperatura del
megathrust, asi como la relacion que existe entre ellos.

e Cuantificar tales parametros y analizar la sensibilidad del modelo en relacion a ellos.

e Comparar la distribucién de sismicidad y slip cosismico de grandes terremotos con la

temperatura del megathrust.

1.3 UBICACION

El 4rea de estudio comprende la zona de subduccion chilena (Figura 1.1) desde los 17°00° latitud
sur, cerca de la frontera con PerU; hasta los 46°00° latitud sur, un poco al norte de la peninsula de
Taitao, lugar en donde subducta la dorsal Chile bajo la placa Sudamericana. Hacia profundidad,
se decide modelar hasta los 70 km de a partir de la fosa, debido a que es una profundidad en donde
Wada & otros (2008) y Wada & Wang (2009) han estimado el desacople entre el slab y la cufia

mantélica.
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Figura 1.1:

Mapa de ubicacion del area de estudio. La linea negra con
tridngulos corresponde a la traza de la fosa. La linea negra
delgada continua representa la dorsal Chile.



1.4 TRABAJOS ANTERIORES
1.4.1 MODELOS TERMALES

Los modelos termales han sido ampliamente utilizados para evaluar la sismicidad en fallas
corticales y de subduccion, pero también son buenas herramientas al momento de estudiar el estrés
de cizalle relacionado a la interaccion de las placas (Molnar & England, 1990; Lamb, 2006), fusion
de rocas (Molnar & England, 1990; Syracuse & otros, 2010; Hall, 2012; England & Katz, 2010) y
procesos de metamorfismo (Peacock & Wang, 1999). Los modelos utilizados para evaluar la
temperatura del megathrust son casi en su totalidad perfiles en dos dimensiones y utilizan el
conocimiento de las propiedades fisicas de las rocas estudiadas en laboratorio, asi como los
fundamentos fisicoquimicos del comportamiento del calor y la temperatura. Existe una gran
cantidad de investigaciones relacionadas a esta tematica, por lo que, durante este subcapitulo, solo

se mencionaran las que tuvieron mayor influencia en el desarrollo de este estudio.

Los primeros trabajos se remontan a la década de los 60’s, época en donde aun se estaba asimilando
la teoria de tectonica de placas. Por ejemplo, McKenzie (1969) estudia la evolucion termal de una
placa oceanica rigida que subducta a materiales de baja conductividad termal, para discutir sobre
la conveccién del manto. La presencia de este bloque frio en las zonas de subduccion, gobierna la
distribucion de la sismicidad media y profunda, y esta estrechamente relacionado a la velocidad
de convergencia de las placas. Se define una zona fria en ambientes de subduccién distinto a los
tipicos gradientes geotermales continentales y oceanicos. Esto aln es visible en las modelaciones

mas recientes.

Molnar & England (1990) presentan unos de los estudios mas importantes en los que se basa este
trabajo. Ellos demuestran con experimentos numéricos y consideraciones tedricas simples, que la
temperatura en estado estacionario de las regiones asociadas a la subduccidn no requiere de una
modelacion numérica sofisticada, es decir, las formulaciones simples son lo suficientemente
precisas para lograr este objetivo sin incluir un error importante. ElI fundamento teérico
desarrollado por ellos autores es usado en este trabajo (ver capitulo 3.1). Ademas, sientan otras

consideraciones para evaluar el estado termal como, por ejemplo, la evaluacién individual de cada



fuente de calor, una influencia despreciable de la conduccion de calor lateral y la posibilidad de

que el calor radiogénico juegue un rol menor.

Trabajos posteriores han considerado que la generacion de calor radiogénico es un factor
importante. Un ejemplo de esto es Tichelaar & Ruff (1993), quienes lo incorporan a partir de
mediciones de generacion de calor radiogénico realizadas por Furukawa & Uyeda (1989, en
Tichelaar & Ruff, 1993). Es muy probable que los valores sean diferentes entre distintas zonas de
subduccidn, incluso dentro de ellas mismas, por lo que se usan valores constantes debido a la poca
disponibilidad y dispersion de datos. De esta manera, y complementando con mediciones de flujo
de calor superficial (por ejemplo: Peacock & Wang, 1999; Grevemeyer & otros, 2003, etc.), la
modelacién tedrica puede ser restringida al estrés de cizalle como la Unica incertidumbre
importante. A partir de lo anterior, Tichelaar & Ruff (1993) proponen dos maneras de resolverlo,
uno con estrés de cizalle constante y otro variable (funcion lineal segun un coeficiente de friccion
constante), resultando una fuerte dependencia de la temperatura de acuerdo a este parametro.
Segln Kao & Chen (1991), los resultados son mas consistentes si el estrés de cizalle no es
constante (proporcional a la presion litostatica), aunque hay que tener en cuenta el posible efecto
de la circulacién de fluidos y todo lo que se ignora acerca de las propiedades termales de los
materiales geoldgicos a grandes profundidades, incluyendo asi una incertidumbre a los valores de

temperatura y estrés de cizalle calculados.

También hay que agregar que la dispersion de los datos de flujo de calor superficial, las técnicas
usadas para su medicion y la creciente evidencia de flujo de fluidos y adveccion, proporcionan
otro grado de incertidumbre. Lamb (2006) indica que las fuerzas que conducen la deformacién de
la cufia de antearco son transmitidas a través del interfaz de placas, por lo tanto, dependen del
estrés de cizalle del megathrust, permitiendo el calculo de este Gltimo a partir del balance de fuerzas
involucradas en dicha deformacion. Basa su estudio en un modelo de reologia simple, con una
deformacion fragil dependiente de la presion y composicion, y una deformacion ductil fuertemente
dependiente de la temperatura. Los resultados que obtiene son relativamente similares a aquellos
estudios que usan las medidas de flujo de calor superficial, pero evita muchos de los problemas
que esas metodologias traen. Sus resultados muestran perfiles de temperatura no lineales, con

“quiebres” al pasar desde la corteza al manto (aunque esto depende de la edad de la placa



subductada), suavizado del gradiente termal al pasar al régimen ddctil y con un fuerte
recalentamiento a profundidades mayores de 50 kilémetros provocado por el efecto del flujo de

cufia del manto.

La estructura termal del megathrust ha sido aproximada a partir de técnicas analiticas y numericas,
las cuales corresponden a representaciones simplificadas del mundo real e intentan capturar los
procesos fisicos esenciales que ocurren en las zonas de subduccidn (Peacock, 2020). Modelaciones
usando aproximaciones analiticas pueden ser encontradas en Molnar & England (1990), Tichelaar
& Ruff (1993), England & Wilkins (2004), England (2018), etc. En estas se puede visualizar
rapidamente la importancia de cada variable al inspeccionar las expresiones, mayoritariamente son
usadas a profundidades <50 km (Peacock, 2020) y su simpleza permite una aplicacién sistematica
a gran escala. Por su parte, las aproximaciones numéricas, tales como las de Syracuse & otros
(2010), van Keken & otros (2008), Vélker & otros (2011), etc.; permiten el calculo del campo del
flujo de cufia mantélica inducido para diferentes reologias del manto y cominmente son usadas
para profundidades >50 km (Peacock, 2020). Estas requieren un mayor costo computacional, por
lo que generalmente se aplicadas de manera local usando técnicas de elemento o volumen finito

de 2 dimensiones (Peacock, 2020).

1.4.2 ZONA SISMOGENICA

Los primeros intentos para comprender los limites de la zona sismogénica fueron los modelos
simples de reologia de la litésfera continental (Figura 1.2). A partir de datos de laboratorio Brace
& Kohlstedt (1980) y Kirby (1980) definen un régimen superior de deformacion fragil, dominado
por la ley de Byerlee, con un aumento sostenido de la resistencia de la roca a medida que aumenta
la presion; luego, un régimen mas profundo de deformacion ductil, segun leyes de flujos de alta
temperatura de ciertos minerales; y de manera intermedia Strehlau (1986) agrega una zona de
transicion, cuya deformacion es semi-fragil. Los grandes terremotos nuclearian en la zona de
transicion donde se encuentra la mayor resistencia al cizalle (Strehlau, 1986; Sibson, 1982) v,
ademas, el limite inferior de la sismicidad se localizaria a una temperatura critica,
aproximadamente a los 300-350°C (Sibson, 1984), sobre la cual puede existir cizallamiento ductil
inestable (Hobbs & otros, 1986) y bajo la cual el estrés se acomoda por deformacion asismica.



Por otro lado, Tse & Rice (1986) notaron que algunas zonas someras del sistema de fallas de San
Andreas se comportan de manera asismica, mientras que otras con temperaturas y estreses
comparables lo hacen sismicamente. Para analizar esta problematica usaron estudios de
estabilidad, llegando a la conclusion de que la actividad sismica cortical puede ser solamente
entendida en términos de la variacion en la respuesta friccional con la profundidad, en lugar del
régimen de deformacion. En otras palabras, un sistema “potencialmente inestable” (velocity
weakening) seria en donde se localiza la sismicidad, mientras que al aumentar la temperatura el
sistema alcanzaria un “deslizamiento de estado estatico estable” (velocity strengthening) sin
sismicidad aparente. Esto no seria inconsistente con el modelo descrito en el parrafo anterior, mas
bien vendria a refinarlo, explicando el mecanismo que hay detras del comportamiento

sismogénico.

Scholz (1988) retomo la idea de los primeros modelos, definiendo a los 300 y 450°C los limites
inferiores de la capa de deformacion fragil y semi-fragil, segun la temperatura a la cual comienza
el comportamiento plastico del cuarzo y feldespatos respectivamente. A su vez, al comparar la
respuesta friccional, observd que a los 300°C se pasaba desde un “velocity weakening” a un
“velocity strengthening”. Ademas, este autor notd que a muy poca profundidad ocurria una
disminucion del “velocity weakening”, atribuyendo esta accion a la presencia de arcillas cerca de
la superficie, las cuales presentan un comportamiento asismico segun datos de laboratorio. Como
conclusién, la zona sismogénica estaria comprendida en la region con dominio fragil sin extenderse
hasta la superficie, mientras que es posible esperar que los grandes terremotos se extiendan hacia

la zona semi-fragil, en donde se alcanza la mayor resistencia al cizalle.



Resistencia al cizalle

Deformacion
fragil

Transicional
semi-fragil

Deformacion
ductil

Profundidad

Y

Figura 1.2 Modelo de reologia simple. Variacion
del estrés de cizalle con la profundidad.
Modificado y simplificado de Strehlau
(1986).

Byrne & otros (1988) usaron estas ideas para evaluar el ancho de la zona sismogénica en ambientes
de subduccion. Observaron que en la parte mas superficial del limite de placas se encuentra una
porcion asismica, relacionada con la cufia acrecionaria. La abundancia de arcillas saturadas en
agua, elevadas presiones de poros y la no consolidacion de estos sedimentos permitirian un
comportamiento de deslizamiento estable. Hacia mayor profundidad se localiza el frente sismico,
en donde estan en contacto rocas lo suficientemente duras a ambos lados de la zona de interfaz de
placas, dando paso a la porcion sismogénica de estos margenes (Figura 1.3). Oleskevich & otros
(1999) asocian el inicio de la zona sismogénica con la deshidratacion de arcillas esmectitas a
clorita-illita, la cual comienza aproximadamente a los 100°C; mientras que el fin de la zona de
inestabilidad sismica (o deslizamiento friccional) ocurre a los 350°C en donde cambia el
comportamiento friccional de las rocas de la corteza (con una transicion hasta los 450°C). Si estas

ultimas temperaturas son alcanzadas a profundidades mayores que ~40 km, el limite downdip
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correspondera a la interseccion con el Moho continental, debido a la presencia de rocas con
comportamiento estables a esas condiciones tales como la serpentinita, talco y otras fases

hidratadas del antearco mantélico.

""" " ia——Placa subductada, ;"

Figura 1.3 Ancho de la zona sismogénica. Esquema simple de la extension de la zona sismogénica en
donde se manifiesta un deslizamiento friccional en el limite interplaca en zonas de subduccion.

Modificado y simplificado de Byrne & otros (1988).

Hyndman (2007), ofrece una interesante discusion sobre lo que se sabe de la zona sismogénica.
Muchas de las apreciaciones que se hacen en este articulo siguen vigentes hasta el dia de hoy. El
aumento de la evidencia de terremotos y zonas sismogénicas, que subyacen a material sedimentario
acrecionado, permite descartar la presencia del prisma y a cierta composicion fisica del antearco
como el limite updip. Sin embargo, las variaciones en el material presente en el megathrust, puede
ser importante. En cuanto al control termal, también se discute el control fisico del limite updip,
en las isotermas 100-150°C. Estudios de laboratorio han demostrado que la esmectita no posee un
comportamiento de deslizamiento estable (velocity strengthening), por lo que su transformacion a
illita/clorita no es una respuesta satisfactoria en el cambio de comportamiento friccional del
megathrust. Otros posibles mecanismos incluyen la diagénesis de silice y carbonatos, y cambios

en la permeabilidad que controlan la presion de poros. Por su lado, de igual manera que en los
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parrafos anteriores, Hyndman (2007), reconoce el control termal de los 350°C como limite
downdip para zonas de subduccion jovenes calientes, similar a zonas de falla continentales con
deslizamiento en el rumbo; con una zona de transicién hasta los 450°C sin la capacidad de nuclear
sismos, pero si de propagarlos. En zonas donde dichas temperaturas se localizan a profundidades
muy grandes, la sismicidad mas profunda pareciera ser cercana a la interseccion con el Moho, pese

a las dificultades de identificar tal interseccion con precision.
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2 MARCO SISMOTECTONICO

2.1 BREVE HISTORIA GEOTECTONICA DEL MARGEN
CHILENO

El margen continental chileno se localiza en el sector occidental de la actual Sudamérica y del
otrora super-terreno Gondwana, el cual permanecio independiente desde el Neoproterozoico (~550
Ma) hasta el Carbonifero (~320 Ma) con la conformacion del supercontinente Pangea (Torsvik &
Cocks, 2013). Durante este periodo, la evolucion del margen occidental de Sudamérica ha sido
descrita como una “historia colisional”, debido a la acrecion de multiples terrenos (Charrier &
otros, 2007; Mpodozis & Ramos, 1990). Ejemplos de esto son: la colision del terreno Pampia entre
el Neoproterozoico y Cambrico inferior (Torsvik & Cocks, 2013; Ramos, 1999); Arequipa-
Antofalla en el Ordovicico (Ramos, 1999; Charrier & otros, 2007); Cuyania (también conocido
como terreno Precordillera) en el Ordovicico tardio con una deformacién que pudo prolongarse
hasta el Silarico (Torsvik & Cocks, 2013; Ramos, 1999; Charrier & otros, 2007), el cual muy
probablemente sea un terreno aloctono proveniente de Laurentia (Torsvik & Cocks, 2013);
Chilenia en el Devonico (Torsvik & Cocks, 2013; Ramos, 1999; Ramos & otros, 1984; Charrier &
otros, 2007). Durante el Carbonifero tardio, frente a las costas del actual margen chileno, tuvo lugar
una subduccién responsable de la construccion de un ordgeno tipo andino (Ramos, 1999) y a su
vez el emplazamiento del Batolito Costero y el desarrollo del prisma acrecionario que continto
hasta el Pérmico en Chile central (Torsvik & Cocks, 2013). Posteriormente, el Pérmico tardio y el
Tridsico se caracterizan por un régimen extensional de rifting acompafiado con provincias rioliticas
como el grupo Choiyoi (Ramos, 1999; Charrier & otros, 2007). Se asocia a una disminucién en la
velocidad de convergencia (Ramos, 1999; Charrier & otros, 2007), aungue no es del todo claro si
la subduccion lleg6 a detenerse por completo (del Rey & otros, 2016; Oliveros & otros, 2018; entre
otros). Finalmente, la evolucion del margen a partir del Jurésico ha sido descrita como una “historia
erosional”, también conocido como el ciclo Andino, el cual es caracterizado por la erosion por
subduccidn, migracién del arco (Charrier & otros, 2007) y cambios en la velocidad de convergencia
(Ramos, 1999). La construccion de la Cordillera de los Andes moderna es el resultado de la Gltima
gran aceleracion de la velocidad de convergencia, iniciada en el Oligoceno superior, producto del
rompimiento de la placa de oceéanica Farallon en la placa de Cocos y Nazca (Tassara & Yafiez,
2003).
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2.2 CONTEXTO ACTUAL

La convergencia actual en el margen chileno ocurre entre las placas de Nazca y Sudamericana con
un azimut de ~N 80°E y una tasa de 60-64 mm/afio (Kendrick & otros, 2003) (Figura 2.1). La edad
de la placa de Nazca decrece desde un maximo de ~55 Ma alrededor de los 20°S, hasta 0 Ma a los
46.5°S correspondiente a la dorsal Chile, la cual subducta bajo el continente (Miller & otros, 2019).
El &ngulo de manteo promedio es de 15° para el norte de Chile y 12° para el sur (Hayes & otros,

2018), teniendo en mente que este valor aumenta hacia profundidad.

Caracteristicas intrinsecas de ambos bloques litosféricos han llevado a varios autores a proponer
segmentaciones del margen (Figura 2.1) referidas en este trabajo como de primer, segundo (Tassara
& Yaiez, 2003) y tercer orden (Molina & otros, 2021). Dentro del area de estudio, la division de
primer orden distingue a los Andes Centrales (15°-33°S) y los Andes del Sur (33°-47°S). La corteza
continental de los Andes centrales tiene una composicion félsica, mientras que los Andes del sur
es mafica (Tassara & Yafiez, 2003). El limite entre ambos esté& asociado a una transicion tectonica
mayor, marcada por la subduccion de la dorsal Juan Fernandez. Esta estructura presenta una
boyancia positiva provocando una disminucion en el angulo de subduccion (Yafiez & otros, 2002)
y un cese en el magmatismo de arco producto de la ausencia de manto astenosférico sobre el flat
slab (Tassara & otros, 2006). Por otra parte, la segmentacion de segundo orden se define en funcion
de las caracteristicas topograficas, morfoestructurales, magmaticas, tectonicas y litologicas; y sus
nombres se asocian a morfoestructuras representativas del orégeno en cada segmento: Altiplano
(15°-23°S), Puna (23°-28°S) y Cordillera Frontal (28°-33,5°S) en los Andes Centrales; y Cordillera
Principal (33.5°-39°S) y Cordillera Patagdnica (39°-47°S) en los Andes del Sur. La segmentacion
de tercer orden esta estrechamente relacionada a las barreras sismicas que dividen porciones del
margen con distintos regimenes friccionales en base a analisis multivariables desde anomalias de
gravedad, friccion basal y bloqueo interplaca a partir de velocidades de GPS. Para efectos de este
trabajo, se incorpora un nuevo segmento en el extremo norte para cubrir la zona entre la dltima
barrera (19.1°S) reconocida por Molina & otros (2021) y el limite del area estudiada en este trabajo
(17°S). Por su lado, en el sur se decide extender el segmento VD6 hasta el limite austral del area

de estudio, debido a que la poca cantidad de datos en esta zona no justifica un nuevo segmento.
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Las segmentaciones de todos los drdenes se consideran latitudinalmente y no perpendiculares a la
fosa.
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Figura2.1 Mapa con segmentacion. Mapa del area de estudio con la segmentacién de
primer, segundo (Tassara & Yafiez, 2003) y tercer orden (Molina & otros, 2021)
descrita en el texto. Limites de segmentacion de primer y segundo orden
descrita en el texto. Las latitudes limites de los segmentos de tercer orden son:
17, 19.1, 20.35, 21.6, 23.6, 25.2, 27.25, 29.8, 31.4, 33, 33.9, 35.7, 36.5, 37.6,
38.6, 39.8, 40.85, 42, 43.2, y 46°S.
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2.3 SISMICIDAD EN CHILE

Los grandes eventos sismicos asociados al megathrust son comunes en esta region, es mas, durante
los ultimos 12 afios las costas chilenas han experimentado cuatro grandes terremotos: Maule 2010
de 8.8 Mw en Chile central, Iquique 2014 de 8.2 Mw en el Norte, Illapel 2015 de 8.3 Mw y Chiloé
2016 de 7.6 Mw en el sur (Riuz & Madariaga, 2018). Los tres primeros ocurrieron en zonas
consideradas gaps sismicos (Kelleher, 1972). Asi como también el mayor terremoto registrado por
la humanidad, el de Valdivia 1960.

El terremoto del Maule 2010 alcanz6 una magnitud (Mw) de 8.8 y rompié un area de ~500 km de
largo, una zona altamente acoplada conocida como el “gap Constitucion” (Moreno & otros, 2010),
siendo el terremoto de 1835 el Gltimo evento grande que tuvo lugar aqui, aunque de menor
extension (Vigny & otros, 2011). La porcion del mayor deslizamiento (~16 m) se ubica en la parte
norte, coincidente con el sismo de 1928 de 7.7 Mw (Moreno & otros, 2012). Este evento fue el
primer terremoto gigante que pudo ser estudiado usando redes de monitoreo modernas en Chile
(Moreno & otros, 2010).

El terremoto de Iquique 2014 tuvo lugar en donde ha habido grandes eventos en 1543, 1615, 1786
y 1877 (Riuz & Madariaga, 2018), considerando a este Gltimo como gigante (Comte & Pardo,
1991), del cual el evento de 2014 solo alcanzo a cubrir un ~20% de su extension (Lay & otros,
2014). Alcanz6 una magnitud (Mw) de 8.1 (Ruiz & otros, 2014; Lay & otros, 2014).

Por su lado, el terremoto de Illapel 2015 ocurrié en la misma zona estimada de los eventos en 1730,
1880, 1943 (Riuz & Madariaga, 2018; Carrasco & otros, 2019), alcanzé una magnitud (Mw) de
8.4 (Carrasco & otros, 2019) y gatillé un tsunami que alcanzo los 11m y evacud a 1 millon de
personas en las primeras horas posterior al sismo (Melgar & otros, 2016; Tilmann & otros, 2016).

El terremoto de Chiloé 2016 tuvo lugar en la parte sur de la ruptura del evento de Valdivia 1960, y
marca el fin de la ausencia de eventos importantes en esta zona que duré mas de 55 afios (Riuz &
Madariaga, 2018).
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Finalmente, el terremoto de Valdivia de 1960 tuvo lugar el 22 de mayo, rompié ~1000 km de
norte a sur hasta la dorsal Chile y alcanz6é una magnitud (Mw) de 9.5 (Cifuentes, 1989; Moreno
& otros, 2009). Provocd un maremoto transpacifico y desplazamientos verticales del terreno que

alcanzaron hasta los 5 metros (Fujii & Satake, 2013)

Ruiz y Madariaga (2018), aseguran gue los gaps sismicos a lo largo del rumbo del megathrust no
son suficientes para predecir el tiempo, tamafio, recurrencia y potencial tsunamigénico de los
terremotos. Es necesario complementar esta informacion con la profundidad y la distribucion del
slip, debido a que existe una gran diferencia entre los terremotos gigantes (>8.4 Mw), los cuales
rompen toda la interfaz de placa desde la fosa hasta el fin de la zona acoplada, y los mas frecuentes
de ~8 Mw, que rompen la zona media o basal de la interfaz de placa. Esta diferencia es de vital
importancia, ya que se estima que los terremotos gigantes tienen un potencial tsunamigénico capaz
de afectar zonas muy distantes en el océano pacifico y en promedio ocurren a tasa de 2 por siglo

en las costas chilenas (Riuz & Madariaga, 2018).
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3 MARCO TEORICO
3.1 TEMPERATURA SOBRE EL SLAB

El fundamento tedrico principal de este trabajo, proviene de Molnar & England (1990). EI modelo
fisico esta representado por la figura 3.1, cuya geometria simple facilita el desarrollo matematico
sin introducir un error importante. En las siguientes lineas, se explicard de manera sencilla las
relaciones matematicas Utiles para el entendimiento de este trabajo. Para una comprension mas
profunda, se recomienda consultar directamente el trabajo de Molnar y England (1990), asi como

las citas mencionadas en el texto.

Figura3.1 Geometria simplificada del slab. Perfil de una zona de subduccion
simplificado. Modificada de Molnar & England (1990).

La distribucion de temperatura depende de la cantidad relativa de calor proveniente de tres fuentes.
La primera de ellas corresponde al calor transferido desde la placa subductada, la segunda es la
provocada por la friccion interplaca y la tercera por el decaimiento radiogénico al interior del
antearco. Debido a que la ecuacién del flujo de calor es linear, se pueden considerar estas fuentes

de forma independiente. El transporte de calor es gobernado por:

aT

2 4
o = KV2T +VUT + -~ (1)
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Donde T es la temperatura, t es el tiempo transcurrido, K es la difusividad termal, V velocidad de
convergencia y A produccion de calor radiogénico. Esta ecuacion se resuelve considerando un

estado estacionario segun lo descrito por Molnar & England (1990).

Debido a que la direccion del movimiento del flujo de calor es vertical y unidireccional, se puede
estimar que el calor radiogénico no afecta a la temperatura de la falla (Molnar & England, 1990),
es decir A =0 . Por lo tanto, el flujo de calor total (Q) puede ser resuelto a partir del calor
proveniente de la placa oceénica subductada (Qs) y de la friccion interplaca (tV) reducido por el

pardmetro S, segun la siguiente relacion:
Qs+TV
Q=+ @

Donde 7 es el estrés de cizalle y V es la velocidad de convergencia. El parametro S reduce el calor
superficial debido a la adveccion de calor asociada al movimiento descendente de la corteza
oceanica subductada (Molnar & England, 1990; Grevemeyer & otros, 2003) y se define de la

siguiente manera:

S=1+bsina [2L  (@3)
K

Donde, uy es la distancia desde la fosa por la falla (figura 3.1), a es el angulo de manteo del slab

y b es un factor que depende débilmente de una potencia usada para determinar la variacion
temporal de la temperatura. Debido a que b se puede considerar similar a 1 en un amplio rango de
profundidades (Molnar & England, 1990; Lamb, 2006; Grevemeyer & otros, 2003) y usando la

relacion uy = z¢/sina (figura 3.1), (3) se puede reescribir como:

S=1+ ’sz;ina (4)
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Por otra parte, el calor proveniente del slab se define como (Turcotte & Schubert, 2014):

ko(T _To)
=" 0O

Donde k,es la conductividad termal de la corteza oceanica, t es la edad de dicha placa, T; es la
temperatura de la base de la litdsferay T,, su temperatura superficial. EI término T; — T, puede ser
considerado igual a la temperatura potencial del manto (T,,) (Stein & Stein, 1992; Tassara & otros,

en prep.), por lo que reescribiendo (5):

Finalmente, la temperatura sobre cualquier punto del slab a una profundidad determinada se define
como (Molnar & England, 1990):

Donde z; es la profundidad de un punto en la falla y k. es la conductividad termal de la corteza

continental.
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3.2 ESTRESDE CIZALLE

Todos los parametros necesarios para resolver el estado termal del megathrust estan sujetos a cierta
incertidumbre. Sin embargo, algunos de ellos pueden ser restringidos a las condiciones particulares
de la subduccion chilena (edad de la placa oceanica, vector de convergencia, geometria del slab,
etc.), u obtenidos a partir de literatura gracias a la poca dispersion en torno a los valores
bibliogréficos promedios o por la poca sensibilidad que presenta el modelo termal en torno a dicha
dispersion. El detalle de las fuentes bibliogréficas de cada parametro sera presentado en la seccion
4.2, mientras la sensibilidad del modelo sera discutida en la seccién 6.1. Por su parte, el estrés de
cizalle (1) presenta una gran dispersion dentro de la literatura considerando solo el margen chileno,
con valores desde los ~10 MPa (Grevemeyer & otros, 2003; Oleskevish & otros, 1999; Tichelaar
& Ruff, 1993; etc.) hasta los ~100 MPa (England, 2018) y, ademas, es un parametro al cual el

modelo es altamente sensible. Por estos motivos t debe ser tratado de una manera especial.

Para desarrollar el modelo termal se consideraran dos posibilidades. La primera, es optar por un
valor Unico de t a lo largo y ancho del margen, mientras la segunda considera un t variable. Este
subcapitulo se centra en la explicacion detallada de los aspectos tedricos para poder considerar a T

variable.

Lamb (2006) divide el megathrust segiin un modelo de reologia simple fragil-dactil. Para el

dominio fragil, el estrés de cizalle se describe como (Davis & otros, 1983):

r=So+u(on-p;)  ©

Donde S, es el esfuerzo cohesivo, u es el coeficiente de friccion, o, es el esfuerzo normal y p, es

la presion de fluidos. Para el dominio ductil el estrés de cizalle se describe como (Lamb, 2006):

T =~ Aexp (;;T) 9
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Donde A y B son constantes que dependen del material, con unidad de medida Pa y J/mol
respectivamente. R es la constante universal de los gases y T es temperatura. Para efectos de este
trabajo, el estrés de cizalle sera considerando solo en el régimen fragil, debido a que la resolucion
del régimen ductil de Lamb (2006) requiere la incorporacién de la sismicidad, y el objetivo de este
trabajo es obtener un modelo independiente para posteriormente evaluar el comportamiento

sismogénico del megathrust (las consecuencias de esto son discutidas en la seccion 6.2).

En la ecuacién (8), la cohesion (S,) juega un rol menor en comparacion con el efecto de la presion
litostatica (Davis & otros, 1983), lo que permite despreciarla. Por otro lado, la presion de fluidos

pr puede ser considerado desde el punto de vista de la razon de presion de poros (1):

pr=4g, (10)

el cual varia entre 0 y 1. A su vez, ag,, puede expresarse en funcion de la carga litostatica y del

angulo de manteo:

o, = pgzcos(a) (11)

Donde, p es la densidad del antearco, g es la aceleracion de gravedad, z es la profundidad del

megathrust y « es el angulo de manteo. Por lo tanto, reemplazando (10) y (11) en (8):

T =up(1—2Ap)pgzcos(a) (12)

Donde u;es el coeficiente de friccion basal, A, es la razén de presion de poros basal, Considérese

el adjetivo “basal” como referido al limite interplaca e “interno” al antearco.
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Para resolver el coeficiente de friccidon basal se utiliza la teoria de Cufia No-cohesiva Critica de
Coulomb (NCCW, por sus siglas en inglés), desarrollada por Davis & otros (1983), Dahlen & otros
(1984) y Dahlen (1984). Este método ya ha sido implementado en el margen continental chileno

por diversos autores (Molina & otros, 2021; Cubas & otros, 2013; Maksymowicz & otros, 2015).

La solucién exacta de la teoria NCCW (Dahlen, 1984) (figura 3.2), es la siguiente:

a+B=v,—t  (13)

Donde «a es el manteo del slab y S corresponden al manteo de la superficie de la cufia. Por su lado
Y, Y Yoson los &ngulos que forman estas pendientes con el esfuerzo principal (o) respectivamente
(figura 3.2).

Figura 3.2:  Geometria de la teoria NCCW. Seccion transversal a una cufia critica no
cohesiva de Coulomb (NCCW). Modificada de Dahlen (1984). Los angulos o y

B han sido cambiados desde la figura original, para mantener una simbologia

uniforme en este trabajo.
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Y, se resuelve a partir de la ecuacion 9 de Dahlen (1984):
1 . _ inp’ 1,,
Py = - sin 1 (—Smﬁ ) —>B (14)

sing

Donde ¢ es el angulo de friccion internoy B’ es el angulo de pendiente modificado definido como:
1-Pw
p' = tan™t [(ﬁ) tanﬁl (15)

Donde p,, es la densidad del agua, p es la densidad de la corteza.

Al obtener el resultado de 1, desde la ecuacion (14), este valor puede ser reemplazado en (13) para
obtener ;. Posteriormente, usando la ecuacion 18 de Dahlen (1984) se puede obtener el valor del

coeficiente de friccion basal segun:

tan(leJb) (16)

Mo = csc(p)sec(2yp)—1

Finalmente, con el coeficiente de friccion basal resuelto, el estrés de cizalle variable en un régimen

fragil se obtiene a partir de la ecuacion (12).
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4 METODOLOGIA

Para evaluar el control termal sobre el comportamiento sismogeénico del megathrust en Chile, se
propone un modelo simple basado en los conceptos tedricos explicados en el capitulo 3. La
geometria 3D del modelo es construida a partir de una red de puntos distribuida uniformemente
cada 0.1°, entre los 17°00°S hasta los 46°00°S y los 67°00°W hasta los 77°30’W. Los calculos solo
consideraran a los puntos que cubran el area comprendida entre la fosa y los 70 km de profundidad
a partir de ella, segn el modelo Slab2 de Hayes & otros (2018). Sobre cada nodo de esta red se
aplicaran calculos simples con el fin de obtener la temperatura y el flujo de calor para dos
escenarios diferentes: 1) con valor Unico de estrés de cizalle y 2) estrés de cizalle variable
dependiente de la razon de presion de poros. Los resultados de ambos escenarios seran obtenidos
desde un ajuste calorico a partir de las mediciones de flujo de calor. El detalle del proceso l6gico
y las ecuaciones involucradas sera descrito en la seccion 4.1; mientras que la base de datos
necesaria para resolverlas, con sus respectivas fuentes de origen, se dardn a conocer en el

subcapitulo 4.2

41 ALGORITMO

El algoritmo para llevar a cabo los calculos de este trabajo se escribié en el lenguaje de
programacion Python (v3.7.6) con el editor Jupyter Notebook (v6.0.3), el cual puede ser revisado

en el siguiente enlace. En el Anexo 3 se detalla un poco de los elementos que se encuentran en

dicho enlace

4.1.1 RESTRICCION AL ESTRES DE CIZALLE

Como se ha mencionado en la seccion 3.2, el estrés de cizalle es una variable que no se puede
obtener directamente desde fuentes bibliograficas debido a la alta dispersion en torno a sus valores
promedios y a lo altamente sensible que resulta el modelo a su variacion. Para resolver esta
problematica, se decide restringir su valor a partir de observaciones de flujo de calor superficial

(Q,) provenientes de Tassara & otros (en prep.) y de Villar-Mufioz (2014).


https://github.com/DanielCastroR/ControlTermalZonaSismogenica

25

Resolviendo la ecuacion (4) y (6), correspondientes al pardmetro S, y al flujo de calor proveniente
del slab respectivamente, se puede abordar el flujo de calor superficial (Q), ecuacion (2), siendo t
la Gnica incdgnita. La solucién consiste en calcular, para cada nodo, el flujo de calor predicho por

el modelo (Q,,,) a partir de un amplio espectro de valores posibles de t (5 a 95 MPa).

Los valores de Q, no necesariamente coinciden con los nodos de la red, por lo tanto, es comparado
con el promedio de los valores de Q,, circundantes ( Q,, ), definiendo un AQ que representa el

déficit o superdvit del flujo calorico del modelo respecto a las observaciones:
_ (Qo_m)
4Q ==-%100  (17)
o

Donde, 4Q es expresado como un porcentaje.

Posteriormente, los 4Q son agrupados segun rangos latitudinales que posean una cantidad de datos
suficientes para su analisis y se compara con los valores de t que ofrecen un mejor ajuste entre las
observaciones de flujo de calor y lo predicho por el modelo. La segmentacion para realizar este
analisis es explicada en mayor detalle en la seccion 4.1.3, mientras que los resultados del ajuste

caldrico se exponen en el subcapitulo 5.1.

4.1.2 ESTRES DE CIZALLE VARIABLE
El calculo anterior puede ser sometido a las pruebas rapidamente al considerar valores constantes
de estrés de cizalle (1), sin embargo, al considerar el escenario en que T es variable se requiere de

una etapa adicional.

Para resolverlo, se aplican los fundamentos tedricos expuestos en la seccion 3.2 considerando A=\,
al igual que Davis & otros (1983), Dahlen & otros (1984), Dahlen (1984) y Cubas & otros (2013),
entre otros. Esto permite resolver en cadena las ecuaciones (15), (14) y (13) de la teoria NCCW,
considerando la densidad del agua como 1 gr/m®y la aceleracion de gravedad como 9.8 m/s?. La

ecuacion (13) corresponde a la solucion exacta de la teoria NCCW, y a partir de ella se puede
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calcular el coeficiente de friccion basal, ecuacion (16). Finalmente, el estrés de cizalle en régimen
fragil se resuelve a partir de la ecuacion (12).

El valor de t variara a lo largo y ancho del margen dependiendo de la densidad y geometria del
antearco, profundidad en el slab y de la raz6n de presion de poros. Las tres primeras de ellas son
restringidas a partir de modelos previos (detallados en la seccion 4.2), mientras que la razon de

presion de poros queda como una variable independiente.

De manera similar a la solucion de T constante, en esta ocasion es el valor 4, el cual sera testeado
segun un amplio rango de valores (0.8 a 0.98). A partir de aqui, el ajuste de flujo de calor se realiza
de la misma manera que se explicd en la seccion anterior, permitiendo asi la eleccion de valores de
A que cumplan estos requisitos. Los resultados del ajuste del flujo de calor segln la razon de presion

de poros son expuestos en la seccion 5.2.

4.1.3 SEGMENTOS

Para realizar la evaluacion del déficit o superavit del flujo de calor (4Q), se decide realizar una
nueva segmentacion del margen continental chileno (figura 4.1), diferente a las de primer, segundo
y tercer orden. El Unico criterio utilizado para definir cada segmento es la disponibilidad de
observaciones en ciertos rangos latitudinales. Debido a esto, los segmentos de méas al norte son
latitudinalmente mas extensos, debido a lo esparcido de los datos; mientras que al centro-sur y sur,
los segmentos son mas pequefios producto de la gran concentracion de observaciones en dicha

Zona.

La base de datos de medidas de flujo de calor superficial proviene de 5 metodologias diferentes:
sondas marinas poco profundas (SMP, Shallow Marine Probe), perforaciones marinas profundas
(DMD, Deep Marine Drillhole), pozos de tierra profundos (DLB, Deep Land Borehole) y
geoquimica de pozos termales (GOH, Geochemestry of Hotspring); en total suman casi 250
mediciones y han sido recopiladas por Tassara & otros (en prep.). La quinta metodologia
corresponde a reflectores de simulacién de fondo (BSR, Bottom-Simulating Reflector), con
aproximadamente ~51000 mediciones, proveniente de Villar-Mufioz (2014) a partir de la

comunicacion personal entre la primera autora y el profesor guia de esta memoria.
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Para cada segmento se agrupan los resultados de AQ de acuerdo a los valores de t (0 A seglin sea
el caso) y se obtiene un promedio ( AQ ), a partir del cual se juzgara qué valores de 1 (o A) presentan

el mejor ajuste entre las observaciones de flujo de calor y lo predicho por el modelo.

Método

DMD
Em SMP
mEm DLB
s GOH
B BSR

Cantidad

Figura4.1: Mapa distribucion de las mediciones de flujo de calor. El histograma que acompafia al mapa
representa la cantidad de mediciones utilizadas en el ajuste del modelo, es decir, solo considera las
mediciones que se correlacionan superficialmente con el megathrust. Cada bin corresponde a un
segmento y sus limites estan a los 17, 20, 23, 26, 29, 33, 34, 35, 36, 37, 38, 39, 40, 43, 44 y 46°S.
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4.1.4 TEMPERATURA

Una vez determinados los valores de t (o A), la ecuacion (2) del flujo de calor total puede ser

resuelta y, en consecuencia, la ecuacion (7) correspondiente a la temperatura en el megathrust.

Debido a que se desarrollan dos escenarios, de estrés de cizalle constante y variable, se construiran
2 modelos termales, correspondientes a valores medios de ambas situaciones. La eleccion de los 1

y A es presentada en el capitulo 5 junto a sus respectivos analisis.

4.2 BASE DE DATOS

Para llevar a cabo el modelo se recurre a diferentes fuentes bibliograficas con tal de cubrir todos
los pardmetros necesarios en la realizacion de los célculos. En las siguientes secciones, se detalla
la literatura en cuestion, asi como breves analisis en aquellos pardmetros que no se pueden restringir
al area de estudio en especifico (conductividad termal, difusividad termal, temperatura potencial
del manto, etc.). Por su parte, la tabla 4.1 ofrece un resumen para aquellos parametros considerados

como constantes a lo largo y ancho del megathrust.

Tabla4.1: Resumen parametros. Resumen de los parametros usados como constantes en
este trabajo. Las fuentes bibliogréaficas, asi como su dispersion en torno a los
promedios, se describen en las siguientes secciones.

Simbologia ~ Valor

Conductividad termal de la corteza continental k. 2.5 [W/m°C]
Conductividad termal de la corteza oceénica k, 2.9 [W/m°C]
Temperatura potencial del manto T, 1350 [°C]
Difusividad termal K 106 [m?/s]

Angulo de friccion interna 7, 40.36 [°]
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4.2.1 GEOMETRIA DEL SLAB

Es obtenida a partir del trabajo de Hayes & otros (2018) en el modelo que ellos llaman “Slab2”
(figura 4.2). Este modelo es el sucesor del “Slab1.0” (Hayes & otros, 2012), y describe la geometria
3D de las zonas de subduccidn activas sismicamente, como Sudamérica, Cascadia, Japon,
Indonesia, Aleutianas, Centroamérica, etc. EI modelo se construye a partir del andlisis de la
sismicidad global y estudios sismotectonicos regionales. Su nueva version se debe a la
desactualizacion producto de la creciente base de datos, haciendo notar que hay zonas en las que

la aplicacion del “Slab1.0” resultaba inadecuado.

Desde este modelo no solo se puede obtener la ubicacion espacial en 3 dimensiones del slab,
ademas entrega valiosa informacion relacionada al manteo de la placa subductada (o para la
nomenclatura de este trabajo), desde donde se estima un promedio de 15° para el margen

sudamericano.

La extension del modelo incluye desde el slab cercano a la superficie (fosa oceanica para la mayoria
de los casos) hasta sus expresiones mas profundas en el manto superior. Sin embargo, para este
estudio solo se consideraran hasta los 70 km de profundidad desde la fosa, como un rango razonable

para la aplicabilidad del marco conceptual explicado en el capitulo anterior.

El modelo original del margen sudamericano puede ser encontrado aqui.


https://www.sciencebase.gov/catalog/item/5aa41473e4b0b1c392eaaf2d
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Figura4.2 Geometria del megathrust. Modelo Slab2 (Hayes & otros,
2018) hasta los 80 kilémetros de profundidad absoluta.
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4.2.2 CONDUCTIVIDAD TERMAL

La conductividad termal de la litdsfera es un parametro fuertemente dependiente de la composicion,
temperatura (Chapman, 1986; McKenzie & otros, 2005) y la, a veces olvidada, presion (Forster &
otros, 2021). Esto trae inconvenientes debido la gran complejidad composicional que tiene la
litdsfera y a las diferencias de presion y temperatura esperables a profundidad. La conductividad
termal es uno de los pardmetros menos comprendidos a la hora de evaluar geotermas (McKenzie
& otros, 2005; Forster & otros, 2021).

Para abordar estos problemas, se decide considerar un valor constante de conductividad termal,
siguiendo el trabajo de autores como Cammarano & Guerri (2017), quienes aseguran que no hay
efectos significativos en esta simplificacion. Dentro de la literatura podemos encontrar que los
valores oscilan entre 2.4 y 3 W/m°C (Rudnick & Nyblade, 1999; Turcotte & Schubert, 2014),
siendo 2.5 W /m°C el valor mas utilizado para representar la corteza continental (Cammarano &
Guerri, 2017; McKenzie & otros, 2005; Schatz & Simmons, 1972; Lamb, 2006; Molnar & England,
1990; Syracuse & otros, 2010; Peacock & Wang, 1999; Tichelaar & Ruff, 1993; Hyndman & otros,
1995; Tassara & otros, en prep.) y el que se usara en el presente trabajo. Por su lado, la
conductividad termal asignada a la corteza oceanica sera de 2.9 W /m°C (Lamb, 2006; Oleskevish
& otros, 1999; Hyndman & otros, 1995) (tabla 4.1).

4.2.3 VELOCIDAD DE CONVERGENCIA
La velocidad relativa, la igual que el azimut de convergencia, entre la placa de Nazca y
Sudamericana es obtenida de Kendrick & otros (2003) a partir de mediciones de GPS en la placa
de Nazca. El resumen se puede observar en la figura 4.3. En esta figura se observa la comparacion
de los modelos CAP09 y CAP10, ambos propuestos por Kendrick & otros (2003), siendo CAP10

la solucion preferida por los autores y los valores usados en el presente estudio.
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Figura4.3:  Velocidad y azimut. Gréafica de a) velocidad y b) azimut obtenidas

por Kendrick & otros (2003). Imagen modificada del mismo estudio.

4.2.4 EDAD DE LA PLACA

Las edades de la placa de Nazca son obtenidas a partir de Miller & otros (2019). Este modelo
considera una reconstruccion de placas desde el Triasico dejando de lado el tipico paradigma de
placas rigidas. En su lugar, realizan un modelo que considera la deformacion. Para efecto de este
trabajo, solo se considerara el estado actual de las placas, es decir, el escenario del modelo cuya
edad es de 0 Ma (figura 4.4).

Como es de esperar, la informacion obtenida desde el trabajo de Muller & otros (2019) solo esta
disponible en donde la placa oceanica es la capa litosferica mas superficial, es decir, desde la fosa
hacia el oeste, por lo que no hay datos que cubran el megathrust. Para resolver este inconveniente,
se proyectan las edades de la fosa en funcion de la direccion de convergencia de las placas obtenidas
a partir de Kendrick & otros (2003) (ver seccion 4.2.3 y figura 4.3b).
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El modelo completo con las edades de placas puede ser descargado desde el siguiente hipervinculo.

425 DIFUSIVIDAD TERMAL

Al igual que la conductividad termal, este pardametro es fuertemente dependiente de la temperatura
(Nabelek & otros, 2012; Nabelek & otros, 2010; Whittington & otros, 2009), por lo que para

simplificar su trato también se considerara como constante.

Dentro de la literatura el valor constante mas comun en ambientes de subduccion es de 10° m? /s
(Nabelek & otros, 2010; Nabelek & otros, 2012; Lamb, 2006; Grevemeyer & otros, 2003; England,

2018; Tassara & otros, en prep.) y serd utilizado en este trabajo (tabla 4.1).

4.2.6 TEMPERATURA POTENCIAL DEL MANTO

La temperatura potencial corresponde a la temperatura que tendria el manto al ascender
adiabaticamente a la superficie sin sufrir fusion parcial (Sarafian & otros, 2017). Dentro de la
literatura el valor de este parametro oscila entre los 1280°C y los 1464°C (Dalton & otros, 2014;
Herzberg & otros, 2007) para las dorsales meso-oceanicas, y entre 1300-1400°C para cratones
(Rudnick & Nyblade, 1999).

Para la evaluacion del estado termal en ambientes geotectonicos de subduccion, diferentes autores
han usado valores constantes de 1300°C (Tassara & otros, en prep.), 1280 °C (Lamb, 2006),
1450°C (Peacock & Wang, 1999), entre otros. En este trabajo, debido a la ausencia de consenso
por parte de la comunidad, de manera arbitraria se usard un valor intermedio para la temperatura
potencial del manto de 1350°C (tabla 4.1).


https://www.earthbyte.org/webdav/ftp/Data_Collections/Muller_etal_2019_Tectonics/
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4.2.7 BATIMETRIAY TOPOGRAFIA

El modelo utilizado para la obtencién de estos datos es GEBCO 2021 (Cartas Batimétricas General
del Oceéano) (figura 4.5), el cual esta disponible de manera libre en la web. El archivo raster original
es sometido a un suavizado (de 50 veces) para eliminar accidentes topograficos pequefios y obtener
solamente la geometria de primer orden. Ademas de ser la referencia en cuanto a la topografia
superficial, también es usado para calcular la pendiente de la superficie (8) en la teoria NCCW

(seccion 3.2).

4.2.8 DENSIDAD

Este pardmetro es obtenido a partir del modelo 3D de densidades de Tassara & Echaurren (2012),
desde donde Molina & otros (2021) calcula el valor de la densidad promedio para el antearco. La
base de datos es facilitada por el primer autor dicho estudio (figura 4.6).

4.2.9 ANGULO DE FRICCION INTERNO

Para Byerlee (1978), la mayoria de las rocas muestran una tendencia en el coeficiente de friccion
interno(jt) de 0.85, para estreses normales de hasta 200 MPa. Este parametro se relaciona con el

angulo de friccion interno segun (Davis & otros, 1983):

p=tan"'(w)  (18)

Por lo tanto, el angulo de friccidn interno usado en este trabajo es de 40.36°.


https://download.gebco.net/
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5 RESULTADOS
5.1 ESTRES DE CIZALLE CONSTANTE

Para cada segmento definido en la seccion 4.1.3, se realizan perfiles del flujo de calor superficial
predichos por el modelo (Q,,,). Las figuras, por ejemplo 5.1ay 5.2 a, solamente muestran el calculo
para los valores de T de 5, 20 y 35 MPa para no saturar la imagen. Estas figuras también muestran
los valores de las observaciones del flujo de calor superficial (Q,) como puntos. Son estas Gltimas
las que definen la porcion del modelo (Q,,) que sera utilizada para realizar el ajuste (4Q). Las
figuras 5.1 b y 5.2 b se construyen a partir de la acumulacion de AQ en cada punto de observacion
del flujo de calor, segtin los valores predichos al considerar los valores de t de 5, 20 y 35 MPa.

Este subcapitulo solo muestra los perfiles de dos segmentos, la totalidad de ellos pues ser visitada

en el Anexo 1.
36-37°S
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Figura5.1:  Ejemplo de ajuste entre los 36 y 37°S. a) perfiles de @Q,, a distintos
valores de 1. b) histogramas de ajuste (AQ). Los perfiles de todos los

segmentos estan en Anexo 1.
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Figura5.2:  Ejemplo de ajuste entre los 26 y 29°S. a) perfiles de Q,,, a distintos

valores de t. b) histogramas de ajuste (4Q). Los perfiles de todos los

segmentos estan en Anexo 1.

5.2 ESTRES DE CIZALLE VARIABLE

Las figuras son construidas de la misma manera que se describio en 5.1 para valores de T constantes.
La Unica diferencia es que, en este caso, el estrés de cizalle depende de la razén de presién de poros
(M), por lo tanto, cada perfil predicho por el modelo (figura 5.3a y 5.4a), asi como los histogramas
asociados (figuras 5.3b y 5.4b), se construyen considerando solo los valores de A de 0.93, 0.95 y
0.97 para no saturar las figurar. EI Anexo 2 contiene la totalidad de los perfiles en cada segmento.
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Figura5.3:  Ejemplo de ajuste entre los 35y 36°S. a) perfiles de @Q,, a distintos
valores de A. b) histogramas de ajuste (4Q). Los perfiles de todos los

segmentos estan en Anexo 2.
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Figura 5.4:

Ejemplo de ajuste entre los 23 y 26°S. a) perfiles de Q,, a distintos

valores de A. b) histogramas de ajuste (4Q). Los perfiles de todos los

segmentos estan en Anexo 2.

5.3 ELECCION DE TAU Y LAMBDA

Al igual que las figuras 5.1b, 5.2b, 5.3b y 5.4b, se construyen histogramas para cada segmento y
valores de T y A no representados en tales figuras. Desde cada uno de estos histogramas se extrae
un valor promedio ( 40Q ), y el resumen para todo el margen chileno se expone en las figuras 5.5a

(t constante) y 5.6a (t dependiente de A). Las figuras 5.5b y 5.6b muestran la distribucion de las

observaciones de flujo de calor superficial disponibles en cada segmento.
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Figura5.5: Resumen de ajuste para estrés de cizalle constante. a) Resumen de los AQ. Los cuadros

coloreados corresponden a aquellos valores que estan dentro del rango aceptable del 20%. El

rectngulo rojo indica los valores de T que permiten un ajuste adecuadamente. b) Cantidad de datos

disponible y su metodologia usada en cada segmento.
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Figura5.6: Resumen de ajuste para estrés de cizalle variable. a) Resumen de los 4Q. Los cuadros
coloreados corresponden a aquellos valores que estan dentro del rango aceptable del 20%.
El rectdngulo rojo indica los valores de A que permiten un ajuste adecuadamente. b)

Cantidad de datos disponible y su metodologia usada en cada segmento.

Como se explico en la seccion 3.1, la temperatura sobre la falla de subduccion es expresada en
término de dos fuentes de calor (ecuacion (2)) ignorando un potencial efecto del calor radiogénico,
sin embargo, diferentes estudios posteriores consideran que esta simplificacion es incorrecta 'y lo
han incluido de diferentes maneras en el céalculo del estado termal tanto en el margen continental
chileno (Lamb, 2006; Tichelaar & Ruff, 1993; Grevemeyer & otros, 2003; Oleskevish & otros,
1999) como en otras partes del mundo (England, 2018; Hyndman & Wang, 1993, etc.). La
diversidad de valores utilizados se debe principalmente a la complejidad del antearco y su relacién
poco comprendida con la produccion de calor radiogénico (Grevemeyer & otros, 2003). Lamb
(2006), le atribuye un rol bastante menor del 20% en el estado termal del megathrust, mientras que

para otros autores (por ejemplo: Grevemeyer & otros, 2003) es mucho mayor.



43

Las mediciones también pueden estar afectadas por la adveccion de calor debido al movimiento de
fluidos (Villar-Mufioz & otros, 2014; Ganguly & otros, 2000). Estos fluidos pueden venir del canal
de subduccion o de un prisma acrecionario altamente poroso, los cuales estan sometidos a
compresiones constantes, migrando a través de fallas u otro control estructural, sobre todo en
grandes eventos sismicos (Grevemeyer & otros, 2006; Ranero & otros, 2008; Saffer & Tobin,
2011), provocando que las anomalias sean locales (Grevemeyer & otros, 2003). El efecto y rango
de accion de los fluidos es poco conocido, por lo tanto, para abordar esta problematica y en conjunto
con la accion del calor radiogénico, se establece un limite arbitrario inferior y superior del 20%.
Esto quiere decir que los valores de Ty A, cuyos 4Q indiquen un ajuste de calor entre estos limites,

seran considerados para la realizacion de los modelos termales.

En la figura 5.5 se puede ver la distribucion de estreses constantes versus rangos latitudinales. Lo
primero que se desprende que esta figura es que el valor de t necesario para realizar el ajuste varia
a lo largo del margen e incluso, hay cierta tendencia a valores menores hacia el sur. Para Lamb y
Davis (2003), esto es bastante probable, debido a que en el sur de Chile el clima lluvioso aportaria
gran cantidad de sedimentos a la fosa y al canal de subduccion, induciendo cierta lubricacion. Todo
lo contrario, ocurre para el clima desértico del norte de Chile y, por ende, valores mas altos de
resistencia al cizalle son esperables para esta zona. Se puede sistematizar un poco en el analisis al
considerar la segmentacion de primer orden. Los Andes Centrales (al norte de los 33°S) presentan
dispersion en los ajustes, la cual esté probablemente relacionada a la poca cantidad de datos de este
segmento (figura 5.5b), es mas, en algunas zonas ningun ajuste es posible (de 17 a 20°Sy 29 a
33°S). Por su lado, los Andes del Sur (sur de los 33°S) concentran una cantidad de datos suficientes
para analizarlos con mayor confianza. A pesar de que también se observan segmentos en donde
ningun ajuste es posible (40 a 44°S), la zona con mejor cobertura de datos (33 a 40°S) pareciera
ser bastante consistente entre si, con poca dispersion. Esta metodologia podria ayudar a estimar
valores de t segun la latitud, sin embargo, producto de la gran diferencia de datos disponibles al
norte y sur de los 33°S, y a la consistencia que estos presentan en el segmento de los Andes del
Sur, se considera que los valores entre 15 MPa y 25 MPa son aplicables a todo el margen chileno
(figura 5.5).
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A pesar de que cada region del mundo es distinta, hay valores elevados de cizalle ~100 MPa que
provienen tanto de trabajos que han ignorado la produccion de calor radiogénico (Molnar &
England, 1990; Kao & Chen, 1991), como de otros que si lo han considerado (England, 2018). El
presente trabajo no es capaz de llegar a tan elevados valores si esta fuente de calor es ignorada,
pero si sufririan una pequefia alza. Por otra parte, la literatura que obtiene valores pequefios de
estrés de cizalle, siempre estan considerando la produccion de calor radiogénico. Por ejemplo
Grevemeyer & otros (2003) y Oleskevich & otros (1999) casi desprecian el rol del calor producido
por la friccion interplaca, asociandolo a un bajisimo cizalle, Tichelaar & Ruff (1993) obtienen un
valor de 14 MPa combinando sus analisis de diferentes zonas de subduccién, y Lamb (2006), desde
un balance de fuerza en el antearco, estima valores promedios de ~15 MPa para el centro-sur de
Chile y ~37 MPa para el norte. England (2018), también aprecia diferencias de cizalle notables

para distintas latitudes en Chile, pero en érdenes de magnitud mayores.

La evaluacion de la razén de presion de poros es similar en cuanto a la metodologia. En la figura
5.6 se observa que la razén de presion de poros necesaria para restringir el ajuste del flujo de calor
superficial medido con el calculado, esta entre los 0.94 y 0.96. Estos valores elevados expresan que
en el limite de placas hay una alta presion de fluidos que se puede acercar a valores litostaticos, asi
como lo observaron England (2018), Grevemeyer & otros (2003), entre otros; y podrian jugar un
rol principal en el comportamiento sismogénico del megathrust (Ranero & otros, 2008; Saffer &
Tobin, 2011; Bedford & otros, 2021). Las diferencias en la cantidad de sedimentos del canal de
subduccion entre los Andes Centrales y del Sur (Lamb & Davis, 2003) implicarian que los primeros
tuvieran menor capacidad de almacenar fluidos, y por ende valores de presion de poros menores;
sin embargo, estos margenes convergentes erosivos poseen abundante fracturamiento en donde se
pueden desarrollar sistemas hidrolégicos que varian con la profundidad (Ranero & otros, 2008) o
incluir sedimentos pelagicos provenientes del piso oceanico de la placa subductada (Wang, 1980).
Desde la figura 5.6 se puede apreciar cierta consistencia del valor de A necesario para el ajuste en
todo el margen, a excepcién de algunas zonas anémalas. Por lo tanto, se considera una razon de

presién de poros entre 0.94 y 0.96 es aplicable para toda el area de estudio.
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54 MODELOS TERMALES

A partir de lo discutido en la seccidn anterior se definen 2 modelos termales (figura 5.7), uno para
Ty otro para A. Ambos modelos tomaran valores centrales del rango aceptable en el ajuste, es decir,

1=20 MPay 1=0.95, los cuales serdn nombrados como T20 y L95 respectivamente.

El modelo T20 es mas “frio” y sus mayores temperaturas son alcanzadas en el extremo sur, en
donde la placa subductada es mas joven y caliente. Por su lado, el modelo L95 es mas “caliente” y
presenta temperaturas similares a T20 en el extremo sur, pero sus maximos son apreciables en el

norte, lugar en donde la corteza continental es mas gruesa provocando una mayor carga litostatica.

Figura en la pagina siguiente.

Figura5.7: Modelos termales. Modelos T20 y L95 representados en a) y b)
respectivamente. La barra de temperatura es la misma para ambos modelos.
La linea con tridngulos representa a la fosa, las lineas continuas corresponden
a las isotermas de 100 y 450°C respectivamente, mientras que las lineas

discontinuas representan las isotermas de 150 y 350°C.
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6 DISCUSION
6.1 SENSIBILIDAD

Como se menciono en el capitulo 4.2, hay parametros que han sido elegidos arbitrariamente dentro
de un rango de valores fisicamente razonables y utilizados por diferentes autores con anterioridad.
En esta seccién se expondra la sensibilidad que presenta el modelo ante la variacion de la
temperatura potencial del manto (Tp), conductividad termal de la corteza continental (kc) y si el

angulo de manteo del megathrust fuese considerado constante ().

Una variacion de estos parametros (a excepcion de kc) afecta directamente el ajuste del flujo de
calor ( AQ ), desde el cual se desprenden los valores de T y A para calcular la temperatura final del
megathrust. El analisis sera llevado a cabo como si estos valores fuesen obtenidos de manera
independiente, para poder focalizarse solo en el efecto que tendra la variable testeada. Los efectos
termales de los posibles valores que toman t y A, al testear los otros parametros, seran evaluados

en conjunto en la seccion 6.1.4.

Para facilitar la comprension de este subcapitulo, se hablard de escenario minimo (o Minimo)
cuando se refiera al escenario que alcanza las temperaturas mas bajas, escenario maximo (o
Maéaximo) cuando se alcancen las mayores temperaturas y escenario estandar (o Estandar) al aludir

al escenario desarrollado con los parametros de este trabajo (tabla 4.1).

6.1.1 TEMPERATURA POTENCIAL DEL MANTO

Dentro de la literatura, la temperatura potencial del manto utilizada para realizar modelos termales
puede oscilar entre los 1280°C (Lamb, 2006) y 1450°C (Peacock & Wang, 1999). En este trabajo,
de manera arbitraria se utilizé un valor intermedio de 1350°C (Estandar), y se evaluara el efecto
que podria tener una diferencia de 100°C, es decir un escenario donde la temperatura potencial del
manto sea de 1250°C (Minimo) y otro de 1450°C (Méaximo). La figura 6.1 muestra el estado termal
para estos tres escenarios a un estrés de cizalle constante de 20 MPa (T20), mientras la figura 6.2

muestra la comparacién Estandar-Minimo y Estandar-Maximo.
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Variacion de temperatura potencial del manto en T20. En a) se utiliza un Tp=1250°C
correspondiente al escenario Minimo, b) es el escenario Estandar con Tp=1350°C y c) donde
T,=1450°C correspondiente al escenario Méaximo. La barra de temperatura es aplicable a todos
los escenarios.
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Figura 6.2: Comparacion temperatura potencial del manto en T20. En a) se compara el escenario
Estandar con Minimo. En b) se compara el escenario Estandar con Maximo. Las
diferencias termales se consideran con su valor absoluto. La barra de temperatura es
aplicable a ambas comparaciones.
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La temperatura presenta una elevacion pequefia y directamente proporcional al valor del parametro
T, (figura 6.1). Su diferencia no es constante con la profundidad, mas bien, se acrecienta con ella
(figura 6.2) y es relativamente simétrica si se consideran 100°C mas o menos en T,. Las mayores
variaciones pueden alcanzar hasta los 16-20°C y se concentran en el extremo sur del area de
estudio, mismo lugar en donde los modelos T20 alcanzan sus mayores temperaturas. Por su parte,
una diferencia de 8-12°C es mas esperable en todo el margen continental, considerando que a

menores profundidades las variaciones termales son mas insignificantes.

Un nuevo ajuste calérico (figura 6.3) entregaria un rango de valores de T mas amplio en ambos
casos, 15 a 30 MPa en Minimo (T,=1250°C) y 10 a 25 MPa Méaximo (T,=1450°C). Ambos
escenarios engloban al Estandar (T20) y a los limites definidos en este trabajo, sin alejarse

demasiado de estos.

b
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3 10|15 20 25 30|35 40 45 50 55 60 65 70 75 80 85 90 S ](l) ||5 2(IJ 2|5 3? 3‘5 4(I) 4; SP 5|5 GP 6|5 7? 7|5 SP 85 90
1 1 | | | | | | 1 | 1 | | 1 |

1
91 | oo ff ss | 87 55‘54 52 51|7u gl 76 |75 73 2| 0| 6| 67| 66 B3|l sL 7o 876 [ TS TR 2| 0| 69| 67| 66| 64

S| -53) 62 -TU| O -¥8] 96 )-105

50 (| 61 <71 || 82 || -03 |[-103 | -114{ 124|135 [ -L46 101112 -122)-133 |- 144|154

- 19 || -25 || 31 38 44 || -51
58 55| 5 S 5 2 || 39 E

|—21 229 || 38| 46 || -S5|[ -64 | -T2 || 81| -BOfl 98
el

Latitud [°S]

2 | <94 |[-105)-116 | -128|-139 (150 - 161 |[-173 [ -184 | -195] 207 || -218)|-229

53l =62 71 | -80 || 89 | o8 | -107[l-116] 125|134 [ -143 | -151][-160

[T |
-20 -10 0 10 20
AQ 4]

Figura 6.3: Ajuste de flujo de calor en T constante variando T,. Ajuste de AQ si se considera una temperatura
potencia del manto de a) 1250°C y b)1450°C. El rectangulo rojo indica los valores de t que se ajustan

considerando un rango del 20%.
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La comparacion también se lleva a cabo con los modelos de estrés de cizalle variable, cuyo
escenario Estandar considerara una razon de presion de poros de 0.95 (L95). Los escenarios de
Minimo y Maximo seran los mismos que para T20 (es decir 1250 y 1450°C respectivamente) y sus
estados termales se muestran en la figura 6.4. Por su parte, la figura 6.5 muestra las comparaciones

entre los escenarios Estandar-Minimo y Estandar-Méximo.

En la figura 6.4 se ve un aumento en la temperatura absoluta al considerar una temperatura
potencial del manto mayor. Este aumento puede alcanzar hasta los 12-16°C (figura 6.5) en el
extremo sur. Al igual que las comparaciones realizadas con T20, la diferencia de 100°C en Ty es

simétrica y una variacion maxima entre 8-12°C es mas representativa para todo el margen.

El ajuste calérico (figura 6.6) amplia levemente el rango de valores de A posibles en Minimo
(Tp=1250°C) de 0.92 a 0.96, mientras que en Maximo no se aprecian otros valores de la razon de

presion de poros distinta a los ya usados en Estandar y sus respectivos limites (0.94 a 0.96).

La temperatura potencial del manto solo atafie al flujo de calor proveniente de la corteza oceénica
(ecuacion (6)), y su variacion afecta como maximo en unos 8-12°C a la temperatura final del

megathrust, lo cual es un efecto relativamente pequefio.
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Variacion de temperatura potencial del manto en L95. En a) se utiliza un T,=1250°C
correspondiente al escenario Minimo. b) es el escenario Estandar con Tp=1350°C. En c) se
utiliza un T,=1450°C correspondiente al escenario Maximo. La barra de temperatura es
aplicable a todos los escenarios.
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Comparacion temperatura potencial del manto en L95. En a) se

compara el escenario Estandar con Minimo. En b) se compara el escenario

Estandar con Maximo. Las diferencias termales se consideran con su valor

absoluto. La barra de temperatura es aplicable a ambas comparaciones.
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Figura 6.6 Ajuste de flujo de calor en A constante variando Tp,. Ajuste de AQ si se considerase una temperatura

potencia del manto de a) 1250°C y b)1450°C. El rectangulo rojo indica los valores de A que se ajustan

considerando un rango del 20%.
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6.1.2 CONDUCTIVIDAD TERMAL CONTINENTAL

De acuerdo a la ecuacion (7), la conductividad termal de la corteza continental es inversamente
proporcional a la temperatura, y es un pardmetro que afecta directamente al calculo del estado
termal del megathrust, mas no al ajuste del flujo de calor. En la literatura, cominmente se usa una
conductividad termal de 2.5 W /m°C, aunque a veces oscila entre los 2.4y 3 W /m°C (Rudnick &
Nyblade, 1999; Turcotte & Schubert, 2014).

Esta seccion considerard a 2.5 W /m°C como Estandar, mientras que 2y 3 W /m°C corresponderan

al Maximo y Minimo respectivamente.

La figura 6.7 muestra estos tres escenarios a un valor de estrés de cizalle constante de 20 MPa
(T20), mientras que en la figura 6.8 se observa la comparacion entre Estandar-Minimo y Estandar-

Méximo.

El modelo es altamente sensible a cambios en k¢ alcanzando hasta una variabilidad maxima de 80-
100°C si este se toma valores de 2 W /m°C. Por su parte, en Minimo las mayores diferencias
termales alcanzan los 60-80°C. Ambos localizadas en el extremo sur del area de estudio. Rangos
de 60-80°C y 40-60°C se pueden encontrar como variaciones de temperaturas maximas presentes

a lo largo de todo el margen chileno, en Maximo y Minimo respectivamente.
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Figura6.7: Variacion de la conductividad termal en T20. En a) se utiliza un k=3 W/m°C
correspondiente al escenario Minimo. b) es el escenario Estandar con k.=2.5 W/m°C. En c) se
utiliza un k=2 W/m°C correspondiente al escenario M+aximo. La barra de temperatura es
aplicable a todos los escenarios.
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Comparacion conductividad termal en T20. En a) se compara el
escenario Estandar con Minimo. En b) se compara el escenario Estandar
con Maximo. Las diferencias termales se consideran con su valor

absoluto. La barra de temperatura es aplicable a ambas comparaciones.
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La figura 6.9 muestra los escenarios en que considera un estrés de cizalle variable con una razon

de presion de poros del 0.95 (L95). La comparacidon entre ellos se muestra en la figura 6.10.

De manera contraria a los escenarios expuestos hasta ahora, aqui se observan las mayores
variaciones termales en el norte de Chile, en donde se pueden encontrar diferencias levemente
mayores a los 120°C y 80°C en Maximo y Minimo respectivamente, pero concentrando un area
muy reducida. Variaciones maximas entre 80-120°C y 40-80°C son mas representativas para todo

el margen.

La conductividad termal de la corteza continental afecta directamente a la temperatura del
megathrust (ecuacion (7)), y no desempefia ningun rol en el ajuste del flujo de calor. Esta relacion

queda bastante clara al demostrar la alta sensibilidad que tiene el modelo a este pardmetro.
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Figura6.9: Variacion de la conductividad termal en L95. En a) se utiliza un ke=3 W/m°C correspondiente al
escenario Minimo. b) es el escenario Estandar con kc=2.5 W/m°C. En c) se utiliza un k;=2 W/m°C

correspondiente al escenario Maximo. La barra de temperatura es aplicable a todos los escenarios.
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6.1.3 ANGULO DE MANTEO

El trabajo de Molnar & England (1990), del cual proviene la principal base tedrica de este trabajo,
asume una geometria simple del slab con un &ngulo constante de manteo (figura 3.1). Esto
simplifica la matematica y no trae consigo un error importante. Para ser aplicaba, las ecuaciones
fueron discretizadas en una grilla de puntos y de esa manera se permitio el uso de la informacion
de modelos detallados del margen continental chileno, en este caso, la geometria del slab de Hayes
& otros (2018). Esta seccion buscara analizar la sensibilidad del modelo si se considerase un &ngulo

de manteo constante.

El promedio de los manteos en el area de estudio es de 17.7° (figura 6.11). La comparacion sera
realizada entre este escenario y el Estandar en donde cada punto de la grilla posee el valor asignado
por el modelo Slab2.

200
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Figura 6.11: Manteos del megathrust. Distribucion del angulo de manteo de
toda el area de estudio segtin el modelo Slab2 de Hayes & otros

(2018). La linea punteada sefiala el valor promedio.
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En las figuras 6.12 y 6.13 se puede ver el efecto del manteo del slab cuando el estrés de cizalle es
constante (T20). El escenario con un manteo constante alcanza mayores temperaturas, sobre todo
a profundidad. Esto se puede observar en casi todo el margen continental, aungque no es una relacién
tan directa entre el aumento de la profundidad con el aumento de la diferencia de temperatura
(figura 6.13).

Las mayores variaciones termales pueden alcanzar hasta los 60-80°C en el extremo sur. Sin
embargo, las diferencias de 0-20°C cubren una gran extension, extendiéndose desde la fosa hasta
la zona més profunda entre las latitudes de ~22-25°S. Las variaciones de 20-40°C igualmente

constituyen una importante region del area de estudio.

Si se considerase un dip constante para realizar el ajuste de flujo de calor, el rango de valores de 1

posibles seria bastante amplio, entre los 20 y 35 MPa (figura 6.14).
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Figura 6.12: Variacion del manteo en T20. En a) se utiliza la geometria de

Slab2, mientras que b) es el escenario de un manteo constante de

17.7°. La barra de temperatura es aplicable a ambos escenarios.
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Figura 6.13: Comparacién angulo de manteo en T20. Se
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constante de 17.7° Las diferencias termales se

consideran con su valor absoluto.
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Figura 6.14: Ajuste de flujo de calor en T constante variando el

manteo. Ajuste de AQ si se considerase un manteo

constante de 17.7°. El rectangulo rojo indica los valores

de T que se ajustan considerando un rango del 20%.

La comparacién también se realiza para L95 y esta representado en las figuras 6.15y 6.16. Al igual
que para T20, considerar el manteo constante hace al modelo levemente mas “caliente” y el rango
de diferencias de temperaturas entre 0-40°C domina la mayor parte del area de estudio, llegando
desde la fosa hasta lo més profundo cerca de los 24°S. En esta ocasion, las mayores variaciones

termales oscilan entre los 60-100°C y se encuentran de manera localizada en el centro y extremo

norte del area de estudio, hacia profundidad.
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Figura 6.15: Variacion del manteo en L95. En a) se utiliza la geometria de Slab2,
mientras que b) es el escenario de un manteo constante de 17.7°. La barra

de temperatura es aplicable a todos los escenarios.



67

Dip Slab2 - Dip 17.7

—20 1

—25

—30 1

Latitud

—35 4

—45

-76 -74 =72 -70 -68
Longitud

Figura 6.16: Comparacion angulo de manteo en L95. Se
compara el escenario Estandar con un manteo
constante de 17.7° Las diferencias termales

se consideran con su valor absoluto.



68

Si se considerase un dip constante para realizar el ajuste de flujo de calor, el rango de valores de A
posibles seria entre los 0.92 y 0.94 (figura 6.17).
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Figura 6.17: Ajuste de flujo de calor en A constante
variando el manteo. Ajuste de AQ si se
considerase un manteo constante de 17.7°. El
rectangulo rojo indica los valores de t que se

ajustan considerando un rango del 20%.
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Cizalles mas altos, ya sea por el valor absoluto de t o por una disminucion de A, serian necesarios
para ajustar AQ en un escenario con el angulo de manteo constante. Es decir, un mayor aporte del
calor proveniente de la friccion. Las temperaturas absolutas para ambos modelos aumenta con un

dip constante (6.15y 6.12), la cual puede estimarse entre los 0 y 40°C.

6.1.4 ESTRES DE CIZALLE

En las secciones anteriores, ademas de la sensibilidad que tienen los modelos termales a ciertos
parametros, también se propusieron diferentes rangos de valores de t y A si es que dichos
parametros fueran utilizados para realizar el ajuste calorico. En esta seccion se analizard la

sensibilidad que presentan los modelos ante eventuales variaciones de Ty A.

Modificar la temperatura potencial del manto arroja valores de t que van desde los 10 a los 30
MPa, mientras que considerar un angulo de manteo constante lo hace entre 20 y 35 MPa. El
Estandar considera un cizalle de 20 MPa (T20) y el analisis se realizara considerando una variacion
=10 MPa.

La figura 6.18 muestra los estados termales de los escenarios Minimo (10 MPa), Estandar (20 MPa)
y Maximo (30 MPa), mientras que en la figura 6.19 se pueden observar las comparaciones de
temperaturas entre Estandar-Minimo y Estandar-Maximo.

A diferencia de los parametros analizados previamente, el estrés de cizalle no concentra sus
cambios termales de manera localizada segun ciertas latitudes, mas bien es un cambio de
temperatura constante con la profundidad, llegando a alcanzar los 45-60°C como maximo, a lo

largo de todo el margen continental chileno (figura 6.19).
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Figura 6.18: Variacion de tau. En a) se utiliza un = 10 MPa correspondiente al escenario Minimo. b) es el
escenario Estandar con t =20 MPa. En c) se utiliza un t =30 MPa correspondiente al escenario

Maximo. La barra de temperatura es aplicable a todos los escenarios.
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Figura 6.19:

Comparacion de temperatura a diferentes taus. En a) se compara el
escenario Estandar con Minimo. En b) se compara el escenario Estandar
con Méximo. Las diferencias termales se consideran con su valor

absoluto. La barra de temperatura es aplicable a ambas comparaciones.
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El analisis también se lleva a cabo para la variacion en la razén de presion de poros. Desde el testeo
de T, y un dip constante, el rango de valores posibles para A es oscila entre los 0.92 y los 0.96. El
estandar de este trabajo considera un A=0.95 (L95), por lo que sus escenarios Maximo y Minimo

serén definidos en 0.92 y 0.98 respectivamente.

Los estados termales de los distintos de escenarios de valores de A se encuentran en la figura 6.20,

mientras que sus comparaciones se pueden observar en la figura 6.21.

Considerar un valor elevado de A, de 0.98, indica una altisima presencia de fluidos, minimizando
el estrés de cizalle efectivo y provocando un modelo bastante frio que apenas supera los 200°C en
gran parte del margen continental chileno (figura 6.20 a). Por su parte considerar un A de 0.92,
dispara los valores de estrés de cizalle a profundidad y a su vez la temperatura, la cual puede
facilmente superar los 850°C en los Andes Centrales (figura 6.20 c).

En ambos casos las variaciones de temperaturas son bastante significativas, de mas de 180°C en
los Andes Centrales en las mayores profundidades (figura 6.21). Al sur las maximas variaciones

de temperatura son apenas levemente superior a los 120°C.

El modelo resulta bastante sensible a la variacion de los esfuerzos de cizalle, en especial cuando

este es dependiente de la razon de presion de poros.
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Figura 6.20:
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Figura 6.21: Comparacion de temperatura a diferentes lambdas. En a) se compara el escenario Estandar

con Méaximo. En b) se compara el escenario Estandar con Minimo. Las diferencias termales se

consideran con su valor absoluto. La barra de temperatura es aplicable a ambas comparaciones.
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6.2 LIMITACIONES DEL MODELO

En las secciones anteriores se ha descrito todo el proceso l6gico que se ha llevado a cabo para poder
desarrollar los modelos termales. También se ha intentado cuantificar la sensibilidad de estos a
ciertas variaciones en pardmetros especificos. Sin embargo, el modelo también esta sujeto a
limitaciones producto de simplificaciones que se han hecho, las cuales seran detalladas en esta

seccion.

Como explica Lamb (2006), el estrés de cizalle se puede calcular a partir de la consideracion de
una reologia simple fragil-ddctil. La localizacion exacta del cambio de régimen es incierta y
probablemente no corresponda a un punto especifico, mas bien a una zona de transicién (Strehlau,
1986). Lamb (2006) utiliza la distribucion de la sismicidad para fijar dicho limite, metodologia que
no es aplicable en este trabajo debido a que el objetivo final es la evaluacion de la sismicidad en
un modelo termal obtenido independientemente y, por lo tanto, se opta por asumir un estrés de
cizalle fragil para todo el megathrust. Esta problematica podria ser resuelta con mas medidas de
flujo de calor hacia el interior del continente. Recordar que la mayoria de los datos usados en este
trabajo estan cercanos a la fosa (ver figura 4.1). De esta manera, al igual que con los valores de Ty
A, se podrian asumir diferentes ubicaciones del limite fragil-ductil, el cual seria ajustado a partir de

las nuevas medidas de flujo de calor.

De manera similar, la teoria NCCW no es aplicable en régimen ddctil (Davis & otros, 1983), e
incluso puede que no sea una buena metodologia para evaluar la deformacién continua de una falla
en especifico (Cubas & otros, 2013; Maksymowiccz & otros, 2015), pero aun asi describe de buena
manera el estilo de deformacion del antearco resultante en la geometria de primer orden en una
escala de tiempo de millones de afios (Molina & otros, 2021). Estos puntos provocan que al
construir un modelo termal en donde el estres de cizalle dependa de la razon de presion de poros,
el procedimiento descrito en este trabajo deba ser complementado con una metodologia que
considere tal dependencia en un régimen ductil. El cizalle tiene una tendencia a disminuir con el
aumento de la profundidad en un régimen duictil (Lamb, 2006), lo cual induciria una disminucién
de la temperatura. Esto permite concluir que, si el limite fragil-ductil esta dentro del area modelada
en este estudio, la temperatura esta sobreestimada hacia profundidad.
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Aunque menos importante, la accion del flujo de cufia también juega un rol en calentar el
megathrust hacia profundidad (Lamb, 2006; England & Wilkins, 2004). Aunque el efecto seria
menor (Currie & otros, 2002), esto provocaria una subestimacién de la temperatura hacia
profundidad en los modelos propuestos si es que tal fenébmeno alcanza a afectar el &rea modelada.
Wada & otros (2008) han observado que el efecto del flujo de cufia se extiende muy poco en el
antearco y no es significante hasta el arco volcanico. Wada & otros (2008) y Wada & Wang (2009)
han usada el flujo de cufia para estimar el desacople del slab con la cufia del manto, la cual ocurre
entre los 70-80 km de profundidad. Por este motivo, la extension de 70 km de profundidad del area

de estudio evitaria la incorporacion de esta variable.

Existen incertidumbres validas asociadas al modelo, sobre todo hacia profundidad. La temperatura
puede estar sobreestimada o subestimada, pero se desconoce la magnitud y el punto en donde
dichos efectos comienzan a ser importantes. A pesar de todo, hay autores que han relacionado
directamente a la isoterma de los 450°C con la transicion fragil-ductil (Oleskevish & otros, 1999;
Hyndman, 2013), por lo que se puede considerar que los modelos serdn totalmente validos
minimamente hasta esta temperatura. Al momento de evaluar la actividad sismogénica no habré
mayor inconveniente ya que, como se expuso en la seccién 5.4, solo L95 supera tal isotermay lo
hace en un area poco extensa. Por lo tanto, el objetivo final de este trabajo podra ser alcanzado sin

inconveniente.

En el desarrollo del modelo tampoco se ha considerado la presencia de sedimentos sobre la capa
subductada o del prisma acrecionario, los cuales también juegan un rol en el estado termal (Volker
& otros, 2011; Oleskevish & otros, 1999; Hyndman, 2007; Currie & otros, 2002; Hyndman &
otros, 1995). Esta alternativa no se analizd con mayor detalle suponiendo que el modelo de

densidades incluye de manera indirecta el efecto que los sedimentos podrian desempefiar.
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6.3 CONTROL TERMAL EN LA SISMICIDAD. PRIMER
ORDEN

En esta seccion se analizaré la distribucién de la sismicidad en cada modelo termal (L95 y T20)
considerando la segmentacion de primer orden y la totalidad del margen continental chileno. Para
esto la sismicidad se representa en histogramas que se distribuyen segun la temperatura. La base
de datos proviene del Centro Sismologico Nacional (CSN) entre los afios 2000 y 2018, facilitado
por su director (Dr. Sergio Barrientos) para el desarrollo de esta y otras investigaciones a cargo del
Dr. Andrés Tassara. Se consideraran aquellos sismos cuya magnitud sea superior a 3 y que se
encuentren a una distancia de 5 km del megathrust segun la geometria del Slab2 de Hayes & otros
(2018). La ubicacién del Moho es obtenida a partir de Tassara & Echaurren (2012).

6.3.1 MODELO L9

El principal quiebre que determinan un aumento considerable de la sismicidad no coincide con la
temperatura que marca el 10% de la sismicidad en los Andes Centrales (figura 6.22 a), mas bien se
localiza a una isoterma menor cercana a los ~100°C. Por su parte, en los Andes del Sur (figura 6.22
b), el 10% de la sismicidad si coincide con un quiebre importante, mas no es el primero que se
observa, por lo que en este segmento el limite updip podria definirse entre los ~80 y ~130°C. Hacia
profundidad, los limites downdip son levemente mayores que las temperaturas que marcan el 90%

de la sismicidad, a los ~410°C para los Andes Centrales y ~430°C para los Andes del Sur.

En los Andes Centrales el mayor peak de sismicidad es cercana a la temperatura media del Moho,
mientras que, en los Andes del Sur, los principales peaks se acercan a los limites updip y downdip.

La sismicidad total del margen continental chileno con el modelo L95 se encuentra en la figura
6.23. Como limite updip, los ~130°C podrian ser la barrera termal mas importante, sin embargo, al
igual que en los Andes del Sur, a los ~80°C se observa otro quiebre. Hacia profundidad el limite
downdip se localiza a una isoterma levemente superior a aquella que marca el 90% de la sismicidad,

~420°C. La mayor parte de la sismicidad se concentra entre el limite updip y el Moho.
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Figura 6.22: Distribucidon de la sismicidad de la segmentacién de primer orden en L95. a) Andes Centrales

y b) Andes del Sur. La linea azul corresponde a la temperatura promedio que recorre el Moho en
este segmento.

700 . [10%: 139.1°C
. | 90%: 395.1°C

600 1

U
o
o

o
o
o

Cantidad
w
(=]
o

N
o
o

100 1

0 100 200 300 400 500 600
Temperatura [°C]

Figura 6.23: Distribucion de la sismicidad total en L95. La linea azul

corresponde a la temperatura promedio que recorre el Moho en este
segmento.
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6.3.2 MODELO T20

De acuerdo al modelo T20, en los Andes Centrales se observa un aumento repentino en la cantidad
de sismos luego de los ~100°C y otro salto importante a los ~150°C (figura 6.24 a), por sobre la
isoterma que marca el 10% de la sismicidad; mientras que en los Andes del Sur (figura 6.51 b)
también se pueden reconocer un salto inicial seguido de otro importante a los ~80 y ~120°C
respectivamente. Hacia profundidad, el 90% de la sismicidad de los Andes Centrales es definida
por los 236.3°C, sin embargo, esta temperatura se ubica en una zona en donde la sismicidad adn
viene decreciendo significativamente, por lo que una temperatura mayor de ~260°C es una mejor
opcion para considerarse como limite downdip. Posterior a esta isoterma la sismicidad se “aplana”
y continla su atenuacion hasta el fin del modelo. En los Andes del Sur, la sismicidad cae

abruptamente a los ~270°C, levemente por sobre la isoterma que marca el 90%.
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Figura 6.24: Distribucion de la sismicidad de la segmentacion de primer orden en T20. a) Andes Centrales
y b) Andes del Sur. La linea azul corresponde a la temperatura promedio que recorre el Moho en
este segmento.

En los Andes Centrales, la temperatura promedio del Moho coincide con el mayor peak de
sismicidad, mientras que, en los Andes del Sur, el mayor peak se ubica entre el Moho y el limite
downdip.

Para la totalidad del margen continental chileno, el modelo T20 sefiala que el 10% de la sismicidad
en marcada por la isoterma 132°C (figura 6.25), sin embargo, a los ~100°C se observa el primer
salto importante relacionado a un aumento de la sismicidad. Hacia profundidad, el Gltimo quiebre

que podria considerarse como el limite downdip se ubica a los ~260°C.
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Figura 6.25: Distribucion de la sismicidad total en T20.
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segmento

6.4 CONTROL TERMAL EN LA SISMICIDAD. SEGUNDO Y
TERCER ORDEN

En este capitulo se discutira el detalle de las posibles isotermas que estan actuando como barreras

termales en los segmentos de segundo orden y los de tercer orden contenidos en ellos.

6.4.1 ALTIPLANO

El Altiplano contiene 3 segmentos de tercer orden (NN1, 11 e 12), y gran parte de 13. La distribucion
de la sismicidad, asi como el contorno de slips de los tltimos grandes eventos sismicos en el modelo

L95, se pueden observar en la figura 6.26.

En NN1 el 10% de la sismicidad se localiza por debajo de los 198.8°C vy justo por sobre esta
isoterma se localiza el peak mas importante de sismicidad, la cual viene ascendiendo abruptamente
desde los ~160°C. Algo similar ocurre en 12 e 13, en donde el aumento en la cantidad de sismicidad

comienza a los ~70 y 130°C respectivamente; Por su lado, en I1 el limite updip se define a los
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~90°C mientras que los mayores peaks coinciden con el Moho. Hacia el continente, el 90% de la
sismicidad esta contenida bajo los 565.6, 484.3 y 482.5°C en NN1, I1 e |2 respectivamente, y en
ninguna de estas isotermas pareciera observarse un quiebre claro en los histogramas, asociado a
una barrera termal que controlase la extension de la sismicidad hacia profundidad. Tal quiebre solo
podria observarse en 13 a los ~400°C, mientras que los otros segmentos la disminucion de la

sismicidad es continua a partir de los grandes peaks.

El terremoto de Iquique 2014 ocurri6 en el segmento 11y nucled a temperaturas levemente menores
de las que se localiza el Moho (figura 6.26). La figura 6.27 muestra la potencia sismica de este
evento. Esta se construye a partir del producto entre el slip (en metros) y el &rea que representa
cada nodo de la grilla (m?), versus la temperatura asociada al nodo de acuerdo al modelo utilizado.
Para el segmento 11, de acuerdo a la sismicidad, el limite updip se podria definir a los ~90°C; sin
embargo, al analizar la potencia sismica del terremoto (figura 6.27), no se observa ninguna relacion
con esta isoterma. Por su parte, hacia profundidad, la potencia sismica se distribuye hasta el final
de las temperaturas modeladas, sin embargo, a partir de los ~400°C, la caida pareciera suavizarse
aun mas. De todos modos, no hay coincidencias aparentes entre la distribucion de la sismicidad y

la potencia sismica como para definir con claridad los limites updip y downdip de el segmento I1.

El terremoto de Tocopilla 2007 se ubicé en 13 y su epicentro se localiza a una temperatura ~400°C
(figura 6.26), misma isoterma considerada como limite downdip para el segmento. Esta
temperatura también contiene la distribucion de la potencia sismica hacia profundidad (figura
6.28). Hacia el mar, un quiebre importante ocurre a los ~200°C, mientras la potencia sismica se
extiende débilmente hasta los ~130°C. En este segmento se puede ver claramente como la
extension del terremoto de Tocopilla en 2007 esta controlada termalmente por las isotermas
definidas a partir del analisis de la sismicidad, con un limite updip de ~130°C y downdip de
~400°C.
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Figura 6.26: Control termal de L95 en la sismicidad del Altiplano. En el mapa se destacan con lineas negras
continuas las isotermas de 100 y 450°C, mientras que las lineas punteadas representan las isotermas de
150 y 350°C. Las curvas concéntricas representan slips de los terremotos de Iquique 2014 (norte) (Schurr
& otros, 2014) y Tocopilla 2007 (sur) (Motagh & otros, 2010), comienzan en 1 m y poseen una
equidistancia de 1 m y 0.5 m respectivamente. Las estrellas verdes representan el epicentro de ambos
eventos de acuerdo al catdlogo del USGS. La linea azul corresponde a la ubicacion del Moho, tanto en
el mapa como en los histogramas. En estos Gltimos, el Moho es representado con la temperatura

promedio que recorre en el segmento.
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Figura 6.27: Potencia sismica del terremoto de Iquique 2014 en L95.
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Figura 6.28: Potencia sismica del terremoto de Tocopilla 2007 en L95.

La distribucién de la sismicidad y el contorno de slips de los Gltimos grandes eventos sismicos,

considerando esta vez el modelo T20, se pueden observar en la figura 6.29.

Para NN1, el 10% de la sismicidad esta por debajo de los 153.4°C, estrechamente relacionado a la
ubicacion del Moho. Una isoterma similar (151.5°C) desempefia el mismo papel en 13. Para I1 e

12 el 10% de la sismicidad se localiza a una temperatura levemente mayor que el primer gran
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quiebre y posterior peak. La isoterma de ~100°C esta mas asociada a esto. Hacia profundidad, el

segmento NN1 pareciera cortarse producto de que no hay mayores temperaturas modeladas,
mientras que el 90% de la sismicidad en 11, 12 e 13 es contenida por las isotermas 245.2, 248.8 y
237.6°C respectivamente, las cuales si estan asociadas a quiebres a partir de los cuales la sismicidad

decae constantemente.

La figura 6.30 muestra la distribucion de la potencia sismica para el terremoto de Iquique 2014 en
el modelo T20. Esta presenta una distribucion normal, entre los 30 y 310°C, el ascenso de la
potencia sismica es constante, asi como también su caida, sin quiebres evidentes. A partir del
andlisis de la sismicidad en el segmento donde ocurri6 este terremoto (11), las isotermas de ~100°C
y ~250°C actuarian como los limites updip y downdip respectivamente. Si bien la accion de estas
temperaturas no se aprecia claramente en la figura 6.24, los 250°C se ubican en una zona en donde
ya no hay una cantidad importante de potencia sismica, por lo que se podria considerar como un
limite downdip.

La potencia sismica del terremoto de Tocopilla 2007 es graficada en la figura 6.31, y al igual que
para Iquique 2014, posee una distribucion normal entre los 120 a 260°C. Las isotermas de ~150 y
~240°C contienen el 10 y 90% de la sismicidad respectivamente, en el segmento 13; y contienen
de buena forma a la gran mayoria de la potencia sismica, al igual que lo observado en el modelo
L95.
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Figura 6.29: Control termal de T20 en la sismicidad del Altiplano. En el mapa se destacan con lineas negras
continuas las isotermas de 100 y 450°C, mientras que las lineas punteadas representan las isotermas de
150 y 350°C. Las curvas concéntricas representan slips de grandes terremotos, lquique 2014 (norte)
(Schurr & otros, 2014) y Tocopilla 2007 (sur) (Motagh & otros, 2010), comienzan en 1 m y poseen
una equidistancia de 1 m y 0.5 m respectivamente. Las estrellas verdes representan el epicentro de
ambos eventos de acuerdo al catadlogo del USGS. La linea azul corresponde a la ubicacién del Moho,
tanto en el mapa como en los histogramas. En estos ultimos, el Moho es representado con la
temperatura promedio que recorre en el segmento
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Figura 6.31: Potencia sismica del terremoto de Tocopilla 2007
en T20.

La sismicidad total del Altiplano es mostrada en la figura 6.32, para el modelo L95 (a) y T20 (b).
El modelo L95 contiene el 10% de su sismicidad a una temperatura de 136.4°C, pero esta isoterma
no representa un quiebre importante. Dicho quiebre se encuentra en los ~90°C, y gran parte de la
sismicidad que define esta temperatura se concentra en el segmento 11 y parte norte de 12 (figura
6.26). Hacia profundidad, el 90% de la sismicidad es contenido por los 480.6°C, isoterma que no
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se asemeja a lo analizado para los segmentos de tercer orden ni a quiebres; sin embargo, continla
siendo mayor que el Unico limite downdip establecido en 13 (~400°C).
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Figura 6.32: Distribucion de la sismicidad en el Altiplano. a) modelo L95 y b) modelo T20. La linea azul

corresponde a la temperatura promedio que recorre el Moho en este segmento.

Para el conjunto del Altiplano, el modelo T20 (figura 6.32 b) contiene el 10% de la sismicidad a la
temperatura de 122.9°C, isoterma intermedia entre los limites updips del analisis de los segmentos
de tercer orden, es decir ~100°C (para 12) y ~150°C (para NNL1 e 13). A los ~100°C también se
observa un quiebre (figura 6.32 b), por lo que esta isoterma podria representar de mejor manera a
todo el Altiplano. Por su parte, el 90% de la sismicidad, al igual que en el detalle de los segmentos
de tercer orden, se contiene en una isoterma cercana a los 250°C.
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6.4.2 PUNA

La Puna contiene 2 segmentos de tercer orden, A1y C1; y una pequefia parte de 13 y C2. Estos dos
ultimos son analizados en las secciones 6.4.1 y 6.4.3 respectivamente. La distribucion de la
sismicidad, asi como el contorno del slip de eventos sismicos mayores para el modelo L95, pueden

observarse en la figura 6.33.

En Al, el 10% de la sismicidad es contenida por los 193.3°C, sin embargo, el aumento exponencial
de la sismicidad ocurre a una temperatura levemente menor, ~170°C. Para C1, el quiebre también
pareciera estar a una temperatura menor que la definida por el 10% de la sismicidad, ~90°C, la
mayor parte de ella en el sur. Ambos quiebres vienen seguidos de grandes peaks. Hacia
profundidad, el 90% de la sismicidad es cercanas a las isotermas que estarian actuando como
barreras, a los ~480°C en Al y 450°C en CL1.

El terremoto de Antofagasta de 1995 se localizo principalmente en el segmento Al. La distribucion
de su potencia sismica se grafica en la figura 6.34. La isoterma de ~170°C, correspondiente al inicio
de la sismicidad en el segmento A1y no se relaciona a ningun quiebre que pudiese marcar el inicio
de la sismicidad. A los ~90°C se aprecia un salto importante en la distribucion de la potencia
sismica, temperatura similar que en C1, por lo que podria considerarse como limite updip en ambos
segmentos. Hacia profundidad, la potencia sismica se distribuye hasta los ~470°C, temperatura
menor que la definida por la sismicidad (~480°C); sin embargo, se observa un quiebre importante
a los ~450°C. Al igual que el limite updip esta temperatura es coincidente con los limites de C1,
por lo que el limite downdip del segmento Al podria definirse entre los 450 y 480°C. El hipocentro
se localiza entre los 250-300°C a mayor profundidad que el Moho.
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Control termal de L95 en la sismicidad de la Puna. En el mapa se destacan con lineas negras
continuas las isotermas de 100 y 450°C, mientras que las lineas punteadas representan las isotermas
de 150 y 350°C. Las curvas concéntricas representan el slip del terremoto de Antofagasta 1995
(Hayes, 2017), comienzan en 1 m y poseen una equidistancia de 1 m. La estrella verde representa
el epicentro de acuerdo al catalogo del USGS. La linea azul corresponde a la ubicacion del Moho,
tanto en el mapa como en los histogramas. En estos Gltimos, el Moho es representado con la
temperatura promedio que recorre en el segmento.
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Figura 6.34 Potencia sismica del terremoto de Antofagasta 1995 en L95.

La distribucion de la sismicidad y el contorno de slip del terremoto de Antofagasta 1995,
considerando esta vez el modelo T20, se pueden observar en la figura 6.35.

En Al el primer quiebre importante en la sismicidad ocurre a una temperatura levemente mayor de
aquella que contiene el 10%, ~170°C, y es similar a la temperatura promedio del Moho en el
segmento. Mientras que para C1, esta temperatura es levemente menor que aquella que contiene el
10%, ~90°C. Por su parte, hacia profundidad, la sismicidad de Al pareciera terminar debido a que
no hay mas temperaturas modeladas, mientras que en C1, la isoterma gque contienen el 90% de la
sismicidad es bastante cercana a un importante quiebre (~250°C), habiendo una leve alza de

sismicidad a mayor temperatura.

La distribucion de la potencia sismica del terremoto de Antofagasta de 1995 en el modelo T20
puede verse en la figura 6.36. Al igual que para el modelo L95, no coinciden los posibles limites
updip y downdip, definidos a partir del andlisis de la sismicidad de Al. Al observar la potencia
sismica, los 90°C juegan un rol en el inicio, mientras que a los 250°C se termina abruptamente. La
isoterma de 90°C también es observada en C1, por lo que podria considerarse como el limite updip

de ambos segmentos.
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Control termal de T20 en la sismicidad de la Puna. En el mapa se destacan con lineas negras
continuas las isotermas de 100 y 450°C, mientras que las lineas punteadas representan las isotermas
de 150 y 350°C. Las curvas concéntricas representan el slip del terremoto de Antofagasta 1995
(Hayes, 2017), comienzan en 1 m y poseen una equidistancia de 1 m. La estrella verde representa
el epicentro de acuerdo al catadlogo del USGS. La linea azul corresponde a la ubicacion del Moho,
tanto en el mapa como en los histogramas. En estos dltimos, el Moho es representado con la
temperatura promedio que recorre en el segmento.
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Figura 6.36: Potencia sismica del terremoto de Antofagasta 1995 en
T20.

Para el modelo L95, tanto en A1 como en C1, el limite updip se localiza a los 90°C. Al observar la
totalidad de la Puna, esta temperatura también se posiciona como un importante quiebre, a partir
de la cual la sismicidad aumenta considerablemente (figura 6.37 a). Hacia profundidad, el 90% de
la sismicidad esta contenido por los 444.3°C, coincidiendo con el penultimo peak. Si bien esta
isoterma no se asocia a ningun quiebre importante, es bastante cercana a las definidas en los
segmentos de tercer orden (~450°C), la cual también se podria considerar para la Puna debido a la

poca cantidad de sismicidad que hay posterior a dicha temperatura.

Por su parte, en el modelo T20, ambos segmentos de tercer orden evidencian un limite updip de
90°C, isoterma que también puede ser aplicado a la Puna en su totalidad (figura 6.37 b). Hacia
profundidad no es del todo claro, ni en los segmentos de tercer orden, ni en la Puna como un todo
Tal vez los ~250°C podrian considerarse como limite downdip, pero pequefios peaks posteriores a

esta isoterma prohiben una conclusion rotunda.
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Figura 6.37: Distribucion de la sismicidad en la Puna. a) modelo L95 y b) modelo T20. La linea azul

corresponde a la temperatura promedio que recorre el Moho en este segmento.

6.4.3 CORDILLERA FRONTAL
La Cordillera Frontal incluye los segmentos VP1y VP2, y la gran mayoria de C1. La distribucién
de la sismicidad, asi como el contorno de slip del terremoto de Illapel 2015 en el modelo L95 se

encuentran en la figura 6.38.

En VP1y VP2, ocurren dos quiebres que delimitarian la extension de la sismicidad. EI primero es
pequefio y se localiza a los ~100°C, mientras que el segundo es bastante marcado a los ~150°C.
Por su parte, en C2, solo se observa un posible quiebre a los ~100°C, con algunos peaks pequefios
a menores temperaturas. Hacia profundidad, en todos los segmentos el 90% de la sismicidad se
asocia a quiebres que podrian definirse como barreras termales. Estas isotermas corresponden a los
429.7, 349.7 y 349.4°C en C2, VP1y VP2 respectivamente.

El terremoto de Illapel 2015, rompié mayoritariamente en el segmento VP1 y parte de VP2 (figura
6.38) y ha sido descrito como un evento que rompio gran parte del megathrust con un gran slip
cercano a la fosa (Melgar & otros, 2016; Tilmann & otros, 2016). Esto puede verse tanto en la
figura 6.38, como en la distribucion de su potencia sismica en la figura 6.39. La presencia de un
evento tan grande, hace dificil analizar los posibles limites updips y downdips, debido a que liberan
tal cantidad de energia que influyen en aquellas zonas potencialmente inestables mas alla de la

extension de la zona sismogénica. Esto se puede ver claramente en la figura 6.39, en donde ninguna
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Control termal de L95 en la sismicidad de la Cordillera Frontal. En el mapa se destacan
con lineas negras continuas las isotermas de 100 y 450°C, mientras que las lineas punteadas
representan las isotermas de 150 y 350°C. Las curvas concéntricas representan el slip del
terremoto de Illapel 2015 (Tilmann & otros, 2016), comienzan en 1 m y poseen una
equidistancia de 1 m. La estrella verde representa el epicentro de acuerdo al catadlogo del
USGS. La linea azul corresponde a la ubicacion del Moho, tanto en el mapa como en los
histogramas. En estos ultimos, el Moho es representado con la temperatura promedio que
recorre en el segmento.
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de las isotermas definidas como limites updip (~100 y ~150°C) y downdip (~350°C) en VP1y VP2
desempefian un rol decisivo en la extension del slip cosismico. Hacia profundidad, gran parte de la
potencia sismica se corta a los 200°C, pero posterior a esta continla con ciertos peaks hasta

desvanecerse por completo.
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Figura 6.39: Potencia sismica del terremoto de Illapel 2015 en L95.

La relacion de la sismicidad de la Cordillera Frontal con el modelo T20, se encuentra en la figura
6.40.

Las isotermas en donde ocurre un quiebre provocando un aumento exponencial en la sismicidad
corresponden a ~110°C, ~150°C y ~130°C en C2, VP1y VP2 respectivamente. Por su parte, hacia
profundidad, el 90% de la sismicidad coincide de buena manera con las caidas importantes en la
cantidad de sismicidad en C2 y VP2, cuyas isotermas son 248.6 y 231°C respectivamente. En VP2,

este punto esta a los ~240°C, muy cerca del fin de las temperaturas del megathrust modelado.

La distribucion de la potencia sismica del terremoto de Illapel 2015 en el modelo T20, recorre casi
todo el megathrust (figura 6.41), desde los 20°C hasta los 280°C sin observarse una isoterma

importante que limite su extension.
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Control termal de T20 en la sismicidad de la Cordillera Frontal. En el mapa se destacan con
lineas negras continuas las isotermas de 100 y 450°C, mientras que las lineas punteadas representan
las isotermas de 150 y 350°C. Las curvas concéntricas representan el slip del terremoto de Illapel
2015 (Tilmann & otros, 2016), comienzan en 1 m y poseen una equidistancia de 1 m. La estrella
verde representa el epicentro de acuerdo al catdlogo del USGS. La linea azul corresponde a la
ubicacién del Moho, tanto en el mapa como en los histogramas. En estos ultimos, el Moho es
representado con la temperatura promedio que recorre en el segmento.
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Figura 6.41: Potencia sismica del terremoto de Illapel 2015 en T20.

Para la totalidad de la Cordillera Frontal, el modelo L95 (figura 6.42 a) presenta un primer quiebre
a los ~100°C seguido de otro importante salto en la cantidad de sismicidad a los ~150°C,
comportamiento similar a VP1 y VP2.. Hacia profundidad el 90% de la sismicidad est4 bien

correlacionado con un quiebre a los 351.5°C. Los mayores peaks de sismicidad se localizan entre
el limite updip y el Moho.
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Figura 6.42: Distribucion de la sismicidad en la Cordillera Frontal. a) modelo L95 y b) modelo T20. La

linea azul corresponde a la temperatura promedio que recorre el Moho en este segmento.
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Por su parte, el modelo T20 (figura 6.42 b) evidencia un limite updip de ~150°C, mayor a los
definidos en C2 y VP2, pero similar al comienzo de la sismicidad de VP1, aunque no se pueda
definir tal limite en este Ultimo segmento cuando se considera la potencia sismica. Hacia
profundidad, el 90% de la sismicidad se contienen a los ~230°C, sin embargo, el quiebre mas

importante se localiza a los ~250°C, similar a C2.

6.44 CORDILLERA PRINCIPAL
La Cordillera Principal incluye los segmentos VP3, M1, M2, M3y VD1, y una pequefia parte de

VD2, el cual seré tratado en la seccion 6.4.5. El mapa de la distribucion de la sismicidad y los
contornos de slip de grandes terremotos en el modelo L95, se puede observar en la figura 6.43. En
esta figura solo estan ploteados los sismos mayores a 4 Mw, sin embargo, los histogramas de cada
segmento incluyen a aquellos mayores a 3 Mw, al igual que todos los anteriores.

VP3y M1 son los Gnicos segmentos en los cuales se puede observar un quiebre, a los ~100°C, que
funcionaria como limite updip. Esto a una temperatura menor de aquella que marca el 10% de la
sismicidad en ambos casos. En M2, M3 y VD1 también se observan quiebres a los ~80, ~140 y
~120°C respectivamente, pero en estos casos hay pequefios peaks a menor temperaturas, los cuales
evidencian que dichas isotermas no estarian actuando como barreras sismicas. Hacia profundidad
ocurre algo similar, contindan habiendo peaks hasta las temperaturas méas altas modeladas, sin
quiebres importantes, sobre todo aquella localizada en M3. Sin tener una ubicacion determinante,

el Moho se posiciona posterior a la zona mas densa sismicamente en VP3, M2 yM3.

El terremoto del Maule 2010 rompio la totalidad de los segmentos M1, M2 y M3, y parte de VD1
y todo el ancho del megathrust del modelo L95 (Figura 6.43). De igual manera, su potencia sismica
(figura 6.44), se distribuye a lo largo de todas las isotermas, con un ascenso y descenso gradual,

sin quiebres que evidencies barreras termales.
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Control termal de L95 en la sismicidad de la Cordillera Principal. En el mapa se destacan con
lineas negras continuas las isotermas de 100 y 450°C, mientras que las lineas punteadas representan
las isotermas de 150 y 350°C. Las curvas concéntricas representan los slips de los terremotos del
Maule 2010 (Moreno & otros, 2012) y parte de Valdivia 1960 (Moreno & otros, 2009)
superponiéndose al sur. Comienzan en 1 m y poseen una equidistancia de 2 my 4 m
respectivamente. La estrella verde representa el epicentro de acuerdo al catdlogo del USGS. La
linea azul corresponde a la ubicacion del Moho, tanto en el mapa como en los histogramas. En estos

ultimos, el Moho es representado con la temperatura promedio que recorre en el segmento.
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Figura 6.44: Potencia sismica del terremoto del Maule 2010 en L95.

La comparacion de la sismicidad y slips cosismicos con el modelo T20 puede observarse en la
figura 6.45.

Los segmentos VP3, M1 y M2 presentan saltos importantes en la cantidad de sismicidad a partir
de los ~110, 130 y 90°C respectivamente, sin peaks considerable a temperaturas menores. Estos
saltos también se observan en M3y VD1 a los 130 y 120°C respectivamente, temperaturas mayores
que las que marcan el 10% de sismicidad, y con pequefios peaks a isotermas mas bajas. Al igual
que para el modelo L95, el problema de esta sismicidad a menor temperatura es que las isotermas
gue marcan quiebres no actian como barreras, por lo tanto, no se podrian considerar como limites
updips. Por otra parte, hacia profundidad, el modelo T20 presenta isotermas que desemperfiar un
rol de barrera con mayor claridad, ~250, 270, 250 y 250°C para VP1, M1, M3 y VD1

respectivamente.

Analizar la distribucién de la potencia sismica del terremoto del Maule 2010 (figura 6.46) no
esclarece un andlisis de barreras termales, debido a que un evento de tal magnitud rompe la

totalidad de la zona sismogénica y mas.
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Control termal de T20 en la sismicidad de la Cordillera Principal. En el mapa se destacan
con lineas negras continuas las isotermas de 100 y 450°C, mientras que las lineas punteadas
representan las isotermas de 150 y 350°C. Las curvas concéntricas representan los slips de los
terremotos del Maule 2010 (Moreno & otros, 2012) y parte de Valdivia 1960 (Moreno & otros,
2009) superponiéndose al sur. Comienzan en 1 m y poseen una equidistancia de 2 my 4 m
respectivamente. La estrella verde representa el epicentro de acuerdo al catadlogo del USGS. La
linea azul corresponde a la ubicacion del Moho, tanto en el mapa como en los histogramas. En

estos Ultimos, el Moho es representado con la temperatura promedio que recorre en el segmento.
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Figura 6.46: Potencia sismica del terremoto del Maule 2010 en T20.

La sismicidad de la Cordillera Principal en el modelo L95 (figura 6.47 a) experimenta un primer
quiebre a los ~80°C seguido de uno mas marcado a los ~130°C y una abrupta disminucién a los
~430°C, esta Ultima no observable en el detalle de los segmentos de tercer orden. Los mayores
peaks se localizan muy cercanos a cada limite termal, con una atenuacién en la zona central que
rodea al Moho. Por su parte, en el modelo T20 (figura 6.47 b) también se observan isotermas que
funcionarian como barreras, a diferencia del analisis en detalle. 110 a 120 °C como limite updip y

~270°C como limite downdip. Los hipocentros de los terremotos del Maule 2010 y Valdivia 1960
ocurren en posiciones similares a la del Moho.
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Figura 6.47: Distribucion de la sismicidad en la Cordillera Principal. a) modelo L95 y b) modelo T20. La

linea azul corresponde a la temperatura promedio que recorre el Moho en este segmento.

6.45 CORDILLERA PATAGONICA
La Cordillera Patagonica comprende los segmentos VD3, VD4, VD5 y VD6, ademas de gran parte

de VD2. Es la zona con menor sismicidad, pero posee el modelo de slip del terremoto méas grande
registrado por la humanidad (Cifuentes, 1989) (figura 6.48).

Si bien en los segmentos VD3 y VD4 se distinguen quiebres, no seran considerados ya que sus
maximos peaks son alcanzados con apenas 2 y 3 sismos respectivamente. Mientras que VD2, VD5
y VD6 presentan levemente mas sismicidad y quiebres a los ~210, ~250 y ~210°C respectivamente.
Hacia profundidad, la isoterma que marca el 90% de la sismicidad se correlaciona de buena manera
con el quiebre que evidenciaria una barrera termal solamente en VD6 a los ~310°C. El Moho se

encuentra a mayor profundidad en que el downdip en VD5 y VD6.

El terremoto de Valdivia de 1960 rompi6 todo el megathrust de la Cordillera Patagonica, tanto
latitudinal como longitudinalmente (figura 6.48). La figura 6.49 evidencia la extensién de este
evento por todo el ancho del limite interplaca modelado, sin observarse quiebres aparentes que
podrian estar actuando como barreras. Al igual que para el terremoto del Maule 2010, la ocurrencia
de un evento gigante complica la tarea de definir una zona sismogénica debido a que tales sismos

la afectan en su totalidad e incluso mas allé.
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Figura 6.48: Control termal de L95 en la sismicidad de la Cordillera Patagonica. En el mapa se destacan

con lineas negras continuas las isotermas de 100 y 450°C, mientras que las lineas punteadas
representan las isotermas de 150 y 350°C. Las curvas concéntricas representan el slip del terremoto
de Valdivia 1960 (Moreno & otros, 2009), comienzan en 1 m y poseen una equidistancia de 4 m.
El epicentro de este evento se localiza en el segmento Cordillera Principal. La linea azul
corresponde a la ubicacién del Moho, tanto en el mapa como en los histogramas. En estos Gltimos,
el Moho es representado con la temperatura promedio que recorre en el segmento
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Figura 6.49: Potencia sismica del terremoto del Valdivia 1960 en L95.

La sismicidad, asi como el slip del terremoto de Valdivia 1960 en el modelo T20, puede observarse

en la figura 6.50.

Las isotermas de ~150, ~280, ~220, ~220 y 200°C se ubican en quiebres importantes en VD2,
VD3, VD4, VD5 y VD6 respectivamente. Siempre muy cercanas a la temperatura que marca el
10% de la sismicidad, a excepcién de VD3, en donde el quiebre se acerca bastante al Moho. Hacia
profundidad la sismicidad desaparece con el fin del megathrust modelado, solo leves quiebres se
podrian distinguir en VD4, VD5 y VD6 a los ~350, ~270 y ~260°C respectivamente, todos
cercanos a la isoterma que marca el 90% de la sismicidad. En VD5 y VD6, el Moho se localiza a

mayor temperatura que los posibles limites downdips.
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Figura 6.50: Control termal de T20 en la sismicidad de la Cordillera Patagdnica. En el mapa se destacan
con lineas negras continuas las isotermas de 100 y 450°C, mientras que las lineas punteadas
representan las isotermas de 150 y 350°C. Las curvas concéntricas representan el slip del terremoto
de Valdivia 1960 (Moreno & otros, 2009), comienzan en 1 m y poseen una equidistancia de 4 m.
El epicentro de este evento se localiza en el segmento Cordillera Principal. La linea azul
corresponde a la ubicacién del Moho, tanto en el mapa como en los histogramas. En estos Gltimos,
el Moho es representado con la temperatura promedio que recorre en el segmento

Como es de esperar, el analisis de la distribucion de la potencia sismica en el modelo T20 para el
terremoto de Valdivia (figura 6.51), no ofrece la visibilidad de isotermas que podrian actuar como
barreras térmicas.

Potencia Sismica [nr]

200 300 a0
Temperatura [°C]

Figura 6.51: Potencia sismica del terremoto del Valdivia 1960 en L95.
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Para la totalidad de la Cordillera Patagdnica, el modelo L95 (figura 6.52 a) evidencia un aumento
de la sismicidad a los ~190°C, levemente inferior del limite del 10%, mientras que el quiebre que
marcaria un limite downdip se observa a los ~350°C, cercano al Moho. Estas mismas isotermas
son observables en el modelo T20 (figura 6.52 b), solo que esta vez son bastante mas cercanas a
las temperaturas que marcar el 10% y 90% respectivamente.
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Figura 6.52: Distribucion de la sismicidad en la Cordillera Patagdnica. a) modelo L95 y b) modelo T20. La

linea azul corresponde a la temperatura promedio que recorre el Moho en este segmento.
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6.5 RESUMEN

Es este subcapitulo se expone el resumen de las isotermas propuestas como limites updip y downdip

a partir del andlisis en detalle realizado en las secciones 6.3 y 6.4.

La tabla 6.1 ofrece el resumen de las barreras termales para la totalidad del margen continental

chileno y para la segmentacion de primer orden en ambos modelos.

Tabla6.1: Tabla resumen limites termales segmentacion primer orden y total
L95 T20
Updip [°C] Downdip [°C] Updip [°C] Downdip [°C]
Total 80-130 420 100 260
A. Centrales 100 410 100-150 260
A. Del Sur 80-130 430 80-120 270

El mismo resumen puede observarse para la segmentacion de segundo orden en la tabla 6.2. El
analisis a esta escala no considera el efecto de la potencia sismica de ningun terremoto, aunque hay
que tener en cuenta que el terremoto del Maule 2010 abarca casi la totalidad de la Cordillera

Principal y el Terremoto de Valdivia a la totalidad de la Cordillera Patagénica, por lo que los limites

updip y downdip en estas zonas puede ser engafioso.
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Tabla 6.2: Tabla resumen limites termales segmentacion segundo orden
L95 T20
Updip [°C] Downdip [°C] Updip [°C] Downdip [°C]

Altiplano 90 - 100 250
Puna 90 450 90 -
Frontal 100-150 3515 150 250
Principal 80-130 430 110-120 270
Patagonica 190 340 190 350

Tanto para L95 y T20, en los Andes del Sur los limites updip y downdip estan altamente
subordinados al comportamiento de la Cordillera Principal (ver tabla 6.2), debido a que el otro
segmento (Cordillera Patagdnica) presenta muy poca sismicidad, teniendo muy poco peso al
analizar a los Andes del Sur en su totalidad. Algo similar ocurre en los Andes Centrales, con la

abundante sismicidad de la Cordillera Frontal (ver tabla 6.2), pero con un efecto menor.

La tabla 6.3 muestra el resumen de las temperaturas que actian como limites updip y downdip para
los segmentos de tercer orden. Al norte, dichas isotermas se pueden distinguir con mayor claridad,
sin embargo, se hace complicado en aquellos segmentos que han sufrido grandes eventos. Esto es
debido a que terremotos de gran magnitud son capaces de romper mas alld de las barreras que
contienen a eventos mas pequefios; como 11 (exceptuando el modelo T20) con el terremoto de
Iquique 2014, VP1 con el terremoto de Illapel 2015, M1, M2 y M3 con Maule 2010 y de VD1 a
VD6 con el terremoto de Valdivia 1960. Por otro lado, también hay que destacar que el slip
cosismico de eventos de magnitud moderada, como Tocopilla 2007 y Antofagasta 1995, se

distribuye de buena manera entre las barreras termales resultante del analisis de la sismicidad.
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Tabla 6.3: Tabla resumen limites termales segmentacidn tercer orden
L95 T20

Updip [°C] Downdip [°C] Updip [°C] Downdip [°C]
NN1 160 - 150 -
11 - - - 250
12 70 - 100 250
13 130 400 150 240
Al 90 450-480 90 -
C1 90 450 90 -
C2 100 429.7 110 248.6
VP1 - - - -
VP2 100-150 349.4 140 231
VP3 100 - 110 250
M1 - - - -
M2 - - - -
M3 = - = -
VD1 - - - 250
VD2 - - - -
VD3 - - - -
VD4 - - - -
VD5 - - - -
VD6 - - - -
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7 CONCLUSIONES

De acuerdo a la base de datos de mediciones de flujo de calor, los valores razonables de estrés de
cizalle para un margen de subduccion como el chileno, deben oscilar entre los 15y 25 MPa si se
considera como una variable constante, y dificilmente alcancen valores de 100 MPa, tal como se
ha propuesto en otras partes del mundo (Kao & Chen, 1991; Molnar & England, 1990). Por su
lado, si se examina un estrés de cizalle variable y se considera a la razon de presion de poros como
un valor constante de la cual depende, esta Ultima debe tener valores entre 0.94 y 0.96 lo que refleja

una abundancia de fluidos en el megathrust chileno.

Los modelos son altamente sensibles a variaciones en la conductividad termal de la corteza
continental (kc) y a los valores de estrés de cizalle, sobre todo cuando este depende de la razon de

presion de poros (A).

Se definen temperaturas que actian como barreras sismicas en cada modelo, sin adentrarse en el
proceso fisico hay detras de ellas. Para L95, el limite updip oscila entre los 70 a 160°C, siendo los
segmentos 12 y NN1 los representantes de estos extremos, y otras zonas alejadas de este rango
como la Cordillera Patagonica (~190°C). Los limites downdips oscilan en un mayor rango que va
desde los 340 a 450°C, con Al como la Unica excepcion en donde dicho limite podria extenderse
hasta los 480°C. Por su parte, el modelo T20 evidencia una zona sismogénica mas estrecha
termalmente hablando. Sus limites updips van de los 90 a 150°C, mientras los downdips oscilan
entre los 230 a 270°C. Nuevamente la Cordillera Patagonica es la excepcion con 190 y 350°C para

cada limite respectivamente.

Incluir la distribucién de la potencia sismica de grandes terremotos no ayuda a esclarecer la
determinacion de los limites updip y downdip, debido a que eventos de tal magnitud rompen mas
alla de la zona sismogénica, en secciones que presentan una estabilidad condicional. Esto afecta
mayormente al trabajar con la segmentacion de tercer orden. Sin embargo, al trabajar con la
segmentacion de segundo orden y considerando solamente la sismicidad “periodica”, tales limites
se pueden ver con mayor claridad. Tal impedimento no se observa con eventos de mediana
magnitud, es mas, su slip cosismico se restringe a los limites termales deducidos a partir de la

sismicidad “periodica”.
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Es comun observar los mayores peaks de sismicidad posterior a las isotermas que marcan el limite

updip.

No es claro el rol que juega el Moho en el margen continental chileno. A veces, en conjunto con el
limite updip controlan la zona de mayor sismicidad, en ocasiones actia como limite updip, incluso
a veces coincide con los mayores peaks de sismicidad o hipocentros de grandes terremotos, y
también se ubica en lugares sin relevancia alguna. Lo que si es claro, es su nula accién como una
barrera sismica hacia profundidad, tal como lo han observado en otras partes del mundo Hino &
otros (1996) y Seno (2005).

Finalmente, la realizacion de modelos simples, sostenidos en una base matematica solida, pueden
entregar resultados interesantes en los trabajos de gran escala como lo es todo el margen continental

chileno.
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ANEXOS

En este capitulo se incluyen todas las figuras que, por temas de espacio, no fueron incluidas en el
texto principal. Todas ellas representan porciones del margen continental chileno, por lo tanto, en
los siguientes subcapitulos seran ordenadas de norte a sur. Algunas de ellas fueron incluidas en el

texto principal, pero por motivos de orden volveran a ser mostradas.
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ANEXO 1

A continuacion, todos los perfiles, y sus histogramas correspondientes, del porcentaje necesario
para ajustar el flujo de calor observado con el calculado al considerar el estrés de cizalle como una
constante. Complemento de la seccién 5.1.
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Figura Al.1: Ajuste entre los 17 y 20°S. a) perfiles de Qm a distintos valores de t. b)
histogramas de ajuste 4Q.
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Figura Al.2: Ajuste entre los 20 y 23°S. a) perfiles de Qm a distintos valores
de t. b) histogramas de ajuste 4Q.
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Figura A1.3: Ajuste entre los 23 y 26°S. a) perfiles de Qm a distintos valores
de 7. b) histogramas de ajuste 4Q.
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Figura Al.4: Ajuste entre los 26 y 29°S. a) perfiles de Qn a distintos valores
de 1. b) histogramas de ajuste 4Q.
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Figura A1.5: Ajuste entre los 29 y 33°S. a) perfiles de Qm a distintos valores
de 1. b) histogramas de ajuste 4Q.
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Figura AL.6: Ajuste entre los 33 y 34°S. a) perfiles de Qn a distintos valores
de 1. b) histogramas de ajuste 4Q.
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Figura A1.7: Ajuste entre los 34 y 35°S. a) perfiles de Qm a distintos valores
de 1. b) histogramas de ajuste 4Q.



130

35-36°S
100 T_[MPSE]
—_— 20
— 35
80
Método
® SMP
" J DMD
%E_ 60 s DLB
E » GOH
o] 40 ® BSR
20 ——
0 T T T
25 50 75 100 125 150 175 200
Distancia fosa [km]
1000
800
§ 600
& 400
200
ol
0 20 80
AQ [%]
Figura A1.8: Ajuste entre los 35y 36°S. a) perfiles de Qn a distintos valores
de 1. b) histogramas de ajuste 4Q.
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Figura A1.10: Ajuste entre los 37 y 38°S. a) perfiles de Qn a distintos valores
de t. b) histogramas de ajuste 4Q.
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Figura A1.11: Ajuste entre los 38 y 39°S. a) perfiles de Qm a distintos valores
de 7. b) histogramas de ajuste 4Q.
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Figura A1.12: Ajuste entre los 39 y 40°S. a) perfiles de Qm a distintos valores
de t. b) histogramas de ajuste 4Q.
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Figura A1.13: Ajuste entre los 40 y 43°S. a) perfiles de Qm a distintos valores
de t. b) histogramas de ajuste 4Q.
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Figura Al.14: Ajuste entre los 43 y 44°S. a) perfiles de Qm a distintos valores
de t. b) histogramas de ajuste 4Q.
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ANEXO 2

A continuacion, todos los perfiles, y sus histogramas correspondientes, del porcentaje necesario
para ajustar el flujo de calor medido con el calculado al considerar el estrés de cizalle variable
dependiente de la razén de presion de poros. Complemento de la seccion 5.2.
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Figura A2.1: Ajuste entre los 17 y 20°S. a) perfiles de Qm a distintos valores
de . b) histogramas de ajuste AQ.



135

20-23°5

Q [mw/m?]
— N w B~
o o o (=]

o

0 25 50 75 100 125
Distancia fosa [km]

150 175

=
o

b)

e
o

Cantidad
c ©
P

e
]

e
o

=150 =100

100 150

— 093
— 0.95
— 0.97

Método

DMD
DLB
@ GOH
@ BSR

Figura A2.2: Ajuste entre los 20 y 23°S. a) perfiles de Qn a distintos valores

de A. b) histogramas de ajuste 4Q.
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Figura A2.4: Ajuste entre los 26 y 29°S. a) perfiles de Qn a distintos valores
de A. b) histogramas de ajuste 4Q.
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Figura A2.5: Ajuste entre los 29 y 33°S. a) perfiles de Qm a distintos valores
de . b) histogramas de ajuste AQ.
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Figura A2.10: Ajuste entre los 37 y 38°S. a) perfiles de Qn a distintos valores
de A. b) histogramas de ajuste 4Q.
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Figura A2.11: Ajuste entre los 38 y 39°S. a) perfiles de Qm a distintos valores
de . b) histogramas de ajuste AQ.
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Figura A2.12: Ajuste entre los 39 y 40°S. a) perfiles de Qn a distintos valores
de A. b) histogramas de ajuste 4Q.
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Figura A2.13: Ajuste entre los 40 y 43°S. a) perfiles de Qm a distintos valores
de A. b) histogramas de ajuste 4Q.



141

43-44°S
A
100 — 093
— 095
— 0.97
80 4
Método
® SMP
L o0 e
2
£ © GOH
o ® BSR
40 4
20
0 T T T T T T T T
0 20 40 60 80 100 120 140 160
Distancia fosa [km]
40 b)
30
o
o
=}
£ 20
o
o
10 1
0 -

Figura A2.14: Ajuste entre los 43 y 44°S. a) perfiles de Qn a distintos valores
de . b) histogramas de ajuste 4Q.
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Figura A2.15: Ajuste entre los 44 y 46°S. a) perfiles de Qm a distintos valores
de A. b) histogramas de ajuste 4Q.
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ANEXO 3

El cddigo escrito para desarrollar esta memoria de titulo puede ser encontrado en el siguiente
hipervinculo. En él estan escritos todos los célculos y la creacion de las bases de las figuras que

son mostradas en este trabajo.

También se puede encontrar toda la base de datos descrita en el texto, la cual esta incorporada a la
grilla principal (capeta BaseDatos, archivo GrillaTotal.csv), mientras que los elementos de
comparacion, tales como la base de datos de mediciones de flujo de calor, sismicidad, slips

cosismicos y Moho se localizan en la misma carpeta (BaseDatos) pero como archivos apartes.
La carpeta Shapes contiene los archivos shapefiles incorporados en las figuras base.
Finalmente, se agrega la carpeta Output con los elementos producidos en esta memoria de titulo y

mas, tales como los modelos termales T15, T20, T25, L94, L95 y L96 (en °C), asi como el valor

de estres de cizalle para los 3 ultimos (en MPa).


https://github.com/DanielCastroR/ControlTermalZonaSismogenica

