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Resumen

Este trabajo analiza un campo de bloques en la costa meridional del Desierto de Atacama (Chile), una 
región caracterizada por su alta sismicidad y potencial tsunamigénico. Se analizan ocho bloques de más 
de 250 kg situados sobre el techo de un acantilado, a alturas entre 5,5 y 8,2 m s.n.m., y hasta 25 m tie-
rra adentro. Se aplicaron ecuaciones hidrodinámicas para reconstruir las características de la inundación 
marina de alta energía que lo generó. Los resultados indican que el campo de bloques se formó bajo 
velocidades de hasta 9 m/s y alturas de ola de, al menos, 6,5 m, lo que permite descartar las tormen-
tas como posible proceso generador. El análisis geomorfológico revela una intensa erosión del techo del 
acantilado, colapsos gravitacionales y campos de bloques submarinos, lo que sugiere la acción de varios 
eventos marinos de alta energía y en diferentes etapas de este depósito costero. Aunque no se pudo datar 
directamente el momento del desplazamiento de los bloques, se compararon los parámetros inferidos con 
registros históricos y paleotsunamis para identificar posibles candidatos. Se concluye que el tsunami de 
1922 (Mw ~8,3–8,6) pudo haber movilizado algunos bloques, pero la mayor parte del modelado del pai-
saje se atribuye a eventos más antiguos y de mayor capacidad destructiva, como los tsunamis de 1420 CE 
y 3800 AP (Mw >9). Este estudio propone un origen poligenético para el campo de bloques, resultado de 
múltiples tsunamis a lo largo del tiempo, y destaca la importancia de realizar análisis geomorfológicos de 
forma conjunta con la modelización hidrodinámica para evitar subestimar la magnitud de eventos pasados 
y mejorar la evaluación del riesgo en zonas costeras expuestas a tsunamis de gran magnitud y periodos de 
retorno de varios cientos de años.

Palabras clave: tsunami; depósito de bloques; acantilado; desierto de Atacama; Chile.
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1. Introducción

Durante los últimos siglos la costa chilena ha 
sido escenario de decenas de tsunamis des-
tructivos generados por terremotos interpla-
ca (Heck, 1947; Barrientos, 2007; Cereceda 
et al., 2011). Diversos estudios han abordado 
el registro geológico de los eventos más re-
cientes ocurridos en los últimos 100 años a 
lo largo de este tramo costero (Cisternas et 
al., 2000; Horton et al., 2011; Morton et al., 
2011; Spiske y Bahlburg, 2011; Atwater et 
al., 2013; Garret et al., 2013; Ely et al., 2014; 
Kempf et al., 2015; Aránguiz et al., 2016; Ara-
ya Cornejo y Carvajal, 2016; Lario et al., 2016; 
Bahlburg et al., 2018; Vigny et al., 2024). Sin 
embargo, los estudios enfocados en la iden-
tificación, datación y caracterización de pa-
leoeventos en el Holoceno tardío se han con-
centrado principalmente en el centro y sur 
de Chile (Cisternas et al., 2005, 2017; Dura et 
al., 2014, 2017; Garrett et al., 2015; Nentwig 
et al., 2015; Hong et al., 2016; Kempf et al., 
2017), siendo considerablemente más esca-
sos en el árido norte de Chile y el sur de Perú 
(Spiske et al., 2013a; León et al., 2019; Abad 

et al., 2020; Easton et al., 2022; Salazar et al., 
2022; León et al., 2023).

Esta disparidad puede atribuirse, en parte, al 
bajo potencial de preservación de los depósi-
tos arenosos de tsunamis en costas áridas y 
acantiladas, como las del norte chileno (Spis-
ke et al., 2013b; León et al., 2019). La ausencia 
de ambientes favorables para la conservación 
de estos depósitos en el registro sedimentario 
—como humedales o lagunas costeras— difi-
culta su identificación, especialmente cuando 
están compuestos por sedimentos de grano 
fino. En este contexto, diversos estudios su-
gieren que los depósitos más gruesos, como 
los bloques, presentan un mayor potencial de 
preservación, dado que es menos probable 
que sean movidos por procesos posteriores, 
como olas de tormenta de gran magnitud 
(McAdoo et al., 2008) o incluso tsunamis de 
menor entidad. Sin embargo, estudios recien-
tes ponen de manifiesto la capacidad de hu-
racanes y grandes tormentas de removilizar 
este tipo de depósitos en algunas zonas del 
planeta (Cox et al.,2012; Delle Rose y Marta-
no, 2022). En este sentido, la costa del Desier-
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This study examines a boulder field located on the southern coast of the Atacama Desert (Chile), a region 
characterized by high seismicity and significant tsunamigenic potential. Eight boulders exceeding 250 kg were 
analyzed, situated on top of a coastal cliff at elevations ranging from 5.5 to 8.2 meters above sea level and 
up to 25 meters inland. Hydrodynamic equations were applied to reconstruct the characteristics of the high-
energy marine inundation responsible for their emplacement. The results indicate that the boulder field was 
formed under flow velocities of up to 9 m/s and wave heights of at least 6.5 meters, effectively ruling out 
storms as the generating mechanism. Geomorphological analysis reveals intense cliff erosion, gravitational 
collapses, and the presence of submarine boulder fields, suggesting the action of multiple high-energy marine 
events occurring at different stages in the evolution of this coastal deposit. Although the precise timing of 
boulder displacement could not be directly dated, the inferred parameters were compared with historical 
records and paleotsunami evidence to identify potential candidate events. The 1922 tsunami (Mw ~8.3–8.6) 
may have remobilized some boulders, but the majority of the landscape modification is attributed to older 
and more destructive events, such as the tsunamis of 1420 CE and 3800 BP (Mw >9). The study proposes a 
polygenetic origin for the boulder field, resulting from multiple tsunamis over time. It emphasizes the im-
portance of integrating geomorphological analysis with hydrodynamic modelling to avoid underestimating 
the magnitude of past events and to improve risk assessment in coastal areas exposed to large-magnitude 
tsunamis with recurrence intervals spanning several centuries.
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to de Atacama, caracterizada por su hipera-
ridez, elevada actividad tectónica y ausencia 
de grandes tormentas, se configura como un 
entorno particularmente propicio para el es-
tudio de paleotsunamis a partir de depósitos 
costeros de bloques, los cuales han sido esca-
samente investigados en las costas del Pacífi-
co sudamericano (Paskoff, 1991; León et al., 
2019; Abad et al., 2020; 2021; 2024).

En este trabajo se presenta uno de los esca-
sos ejemplos de depósito de bloques locali-
zado en un acantilado de la costa del Desier-
to de Atacama meridional (Caldera, norte de 
Chile) (Fig. 1) y se discute su posible origen. 
Se analizan las principales características geo-
morfológicas del área de estudio, se recons-
truye la dirección de arribo del tren de olas 
responsable del depósito y se estiman pará-
metros hidrodinámicos como la altura de la 
ola, la velocidad del flujo y su penetración ho-
rizontal tierra adentro, a partir tanto de evi-
dencias geológicas y la aplicación de ecuacio-
nes hidrodinámicas. Estos resultados se con-
trastan con los escasos datos meteorológicos 
y oceanográficos disponibles sobre grandes 
olas de tormenta en Atacama, así como con 
el registro histórico y geológico de tsunamis 
conocidos en la cuenca del Pacífico, con el fin 
de dilucidar el evento —o los eventos— res-
ponsables del transporte de estos grandes 
bloques.

2. Descripción de la zona de estudio

La costa chilena es considerada una zona de 
elevada peligrosidad sísmica y tsunamigénica 
(Kulikov et al., 2005; Okal et al., 2006). Esta 
sismicidad es el resultado de la convergencia 
entre la placa de Nazca bajo la placa Suda-
mericana, que se establece en una velocidad 
aproximada de 6 cm/año (Vigny et al., 2009; 
Argus et al., 2011) (Fig. 1a). Muchos de los 
terremotos interplaca que se desencadenan 
en esta zona de subducción poseen mecanis-
mos focales y magnitudes lo suficientemen-
te grandes como para generar tsunamis muy 
destructivos, incluso capaces de propagarse 
a lo largo del todo el Pacífico. Para terremo-

tos de Mw>8 se ha propuesto un período de 
recurrencia de 60 a 100 años (Comte et al., 
1986; Klein et al., 2017), mientras que para 
terremotos de Mw>8,5 se estima de 250 a 
500 años (Barrientos y Ward, 1990; Cisternas 
et al., 2005). Durante los últimos 2 siglos en el 
desierto de Atacama meridional se han regis-
trado dos terremotos de Mw>8 que desenca-
denaron tsunamis destructivos: uno en 1819 
(Mw~8,3) y otro en 1922 (Ms~8,3 a Mw~8,6) 
(Abe, 1981; Beck et al., 1998; Comte et al., 
2002; Kanamori et al., 2019; Vigny et al., 
2024), entre otros de menor magnitud (Mw 
6-8) que definen ciclos sísmicos más cortos. 
No se han descrito para estos eventos defor-
maciones cosísmicas asociadas.

El área de estudio se encuentra en el para-
je costero del Salto del Gato (Fig. 1). El ran-
go mareal medio de la zona es de 1 m y el 
régimen de oleaje local es de energía baja a 
moderada, con una altura media significativa 
estimada para toda región es de 2,04 m (Cam-
pos, 2016). Se debe destacar que los eventos 
de tormenta extremos generalmente afectan 
al sector litoral sur y centro de Chile, y que la 
costa del Desierto de Atacama rara vez se ve 
afectada por este tipo de oleaje, lo que resul-
ta en una escasez de datos. Estas tormentas 
de invierno están relacionadas con la apari-
ción de ciclones extratropicales en latitudes 
medias del hemisferio sur entre los meses 
de mayo y agosto, generalmente bloqueadas 
por el anticiclón del Pacífico en las costas del 
Desierto de Atacama, donde llegan muy ate-
nuadas. A partir del análisis estadístico de los 
eventos de tormenta en los últimos 36 años 
(1979 a 2015), Campos et al. (2015) estiman 
una altura media de ola significativa de 2,93 
m para Atacama, con un valor máximo de 
4,26 m y una dirección de procedencia de los 
trenes de ola O/SO. Una de las últimas y me-
jor estudiada gran tormenta en el centro de 
Chile (agosto de 2015) registró alturas de olas 
significativas de 7,2 m frente a la costa de Val-
paraíso (más de 600 km al sur del área de es-
tudio), mostrando una progresiva atenuación 
hacia el norte (Carvajal et al., 2017b; Winckler 
et al., 2017), sin llegar a registrar oleajes es-
pecialmente anómalos en este sector.
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En la zona de estudio predominan las costas 
escarpadas, con acantilados de alturas hete-
rogéneas, casi siempre superiores a los 5 m 
sobre el nivel del mar (m s.n.m.), con forma-
ción de pequeñas playas de arena y bolones 
en zonas protegidas de la incidencia directa 
del oleaje. Los acantilados costeros son acti-
vos y están esculpidos sobre rocas ígneas plu-
tónicas (gabros y tonalitas), muy resistentes 
a la erosión, cubiertos en inconformidad por 
los materiales sedimentarios más blandos 
de la Fm. Bahía Inglesa (Mioceno superior-
Plioceno) y las terrazas marinas pleistocenas 
(Rojo, 1985) (Fig. 2). La Fm. Bahía Inglesa está 
formada en este sector por calizas bioclásti-
cas, areniscas, conglomerados y lutitas rojas. 

En las inmediaciones donde aparecen los blo-
ques sus depósitos son eminentemente car-
bonatados y están formado por bancos ma-
sivos, con abundante malacofauna (Figs. 2 y 
3), que aparecen erosionados por una terraza 
marina que aflora entre los 5 y 10 m s.n.m. El 
contacto entre ambas unidades está intensa-
mente colonizado por perforaciones de bival-
vos litófagos (Gastrochaenolites torpedo Kelly 
y Bromley 1984), que tapizan casi por com-
pleto la superficie transgresiva que define la 
base de la terraza marina. 

En Salto del Gato, la terraza se encuentra muy 
mal conservada, ya que en su mayor par-
te ha sido erosionada y afloran sólo retazos 

Figura 1. Localización del área de estudio. a) Marco tectónico de la zona de subducción de Sudamérica en la zona 
central y norte de Chile (modificado de DeMets et al., 2010 y Herman y Govers, 2020). Las zonas de ruptura de los 

grandes terremotos registrados en el extremo meridional del Desierto de Atacama están indicadas con líneas rojas y 
etiquetados por su fecha. b) Esquema geológico simplificado de la zona de estudio con localización del depósito de 

bloques costeros de Salto del Gato y campo de bloques de Bahía Cisne.
Figure 1. Location of the study area. a) Tectonic framework of the South American subduction zone in central and 

northern Chile (modified from DeMets et al., 2010, and Herman and Govers, 2020). The rupture zones of major 
earthquakes recorded in the southernmost Atacama Desert are indicated with red lines and labeled by their date. b) 

Simplified geological sketch of the study area showing the location of the coastal boulder deposit at Salto del Gato and 
the boulder field at Bahía Cisne.

En
 p

re
ns

a

In press



17

Cuaternario y Geomorfología (2026), 40 (1-2), 13-37

aislados de pocos metros cuadrados sobre el 
techo del acantilado (Fig. 2). Sus depósitos 
están formados por una capa de areniscas la-
minadas fuertemente cementadas, con base 
conglomerática y escasos restos de fauna, 
principalmente balánidos y ostreidos, con un 
espesor máximo de 1,1 m. Se le asigna una 
edad del Pleistoceno superior (~40.000 años) 
por correlación regional con otras terrazas 
marinas fechadas en esta misma región (Iz-
quierdo et al., 2020).

Un extenso manto eólico recubre tanto los 
retazos de terraza como el techo de la Fm. 
Bahía Inglesa, sobre los que también se iden-
tifican evidencias de karstificación como la-
piaces y otras estructuras de disolución (Fig. 

2) Hacia el Este los depósitos aluviales/colu-
viales procedentes de los relieves cercanos 
generan formas de geometría y espesor irre-
gular, constituidos por arenas y brechas deri-
vados de los materiales neógenos, de escasa 
competencia, que conforman los relieves de 
esta zona. Todos estos materiales se encuen-
tran afectados, en mayor o menor grado, por 
una red fluvial embrionaria que se encaja 
dando lugar a incisiones lineales de pequeña 
entidad que alcanza el borde de los acantila-
dos (Fig. 2). 

En el extremo noroeste del área de estudio, 
en la terminación de un cabo rocoso, existe 
un pequeño depósito de bloques que descan-
sa directamente sobre la superficie del techo 

Figura 2. Esquema geomorfológico del área de estudio.
Figure 2. Geomorphological sketch of the study area.
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del acantilado (Fig. 2). Hasta 8 de ellos supe-
ran 250 kg (Tabla 1), si bien existen decenas 
de bloques más pequeños y cantos rodados 
de diversos tamaños, dispersos y distribuidos 
heterogéneamente por toda la zona. Algunos 
bloques están parcialmente enterrados bajo 
el manto eólico. Otro ejemplo de campo de 
bloques se encuentra situado a menos de 2,5 
km hacia el sur, en Bahía Cisne, donde Abad 
et al. (2020) describen multitud de elemen-
tos de más de 40 ton distribuidos entre los 
10 y los 18,5 m s.n.m., muy probablemente 
generados por un gran tsunami en el siglo XV 
asociado a un terremoto interplaca de Mw~9 
(Fig. 2).

3.Metodología

El estudio estratigráfico de la terraza marina 
y de la Fm. Bahía Inglesa, y sus características 
sedimentarias, han permitido reconocer qué 
bloques se encuentran en posición normal o 
invertida, así como su procedencia dentro de 
la serie estratigráfica local. Todos los elemen-
tos de peso superior a 250 kg se inventaria-
ron utilizando un GPS de mano y se localiza-
ron en imágenes aéreas de alta resolución (2 
cm/pixel) adquirida por un vehículo aéreo no 
tripulado (UAV) para la posterior cartografía 
de detalle. Basándose en estas imágenes, se 
delimitó la extensión y el patrón espacial del 
campo de bloques. La elevación topográfica 
de cada bloque se midió utilizando un altíme-
tro de alta resolución (GTD 1100; Greisinger 
Electronic GmbH, Regenstauf, Alemania) con 
una incertidumbre vertical de +/- 0,5 m, re-
ferenciado respecto al nivel de marea alta (~ 
42 cm sobre el nivel del mar). El altímetro se 
calibró periódicamente a nivel del mar cada 
3 h para corregir los cambios de presión ba-
rométrica.

El nivel de marea alta se marcó en la zona con 
8 marcadores y se utilizó como datum en la 
campaña aerofotogramétrica. Estos marca-
dores actuaron como GCP (ground control 
points), mientras que 22 marcadores más se 
utilizaron como puntos de control horizontal. 
A partir de las imágenes UAV de alta resolu-

ción solapadas al 75% se generó un Mode-
lo de Elevación Digital (DEM) en el software 
Agisoft Metashape con una resolución de 50 
cm/pixel. Tanto el mosaico de imágenes final 
como el DEM se utilizaron como base para 
elaborar un mapa geomorfológico a escala 1: 
5.000 (Fig. 2).

Cada bloque fue fotografiado y estudiado en 
detalle sobre el terreno (Fig. 3). Los paráme-
tros medidos incluyen la longitud de sus ejes 
a–b–c y la orientación del eje más largo (solo 
en aquellos con un eje largo claramente más 
grande que los otros dos ejes), que se hizo con 
la ayuda de cinta métrica y una brújula. El vo-
lumen de cada roca se estimó por la multipli-
cación de los tres ejes, que presentaban una 
geometría rectangular y plana (Nott, 2003; 
Pignatelli et al., 2009; Barbano et al., 2010). El 
peso de los bloques que conforman estos ma-
teriales se calculó en laboratorio utilizando 
un valor de densidad de 2.031 y 2.275 kg/m3 
para la arenisca (terraza marina) y caliza bio-
clástica (Fm. Bahía Inglesa), respectivamente. 
Este valor se evaluó utilizando el principio de 
Arquímedes en laboratorio sobre muestras 
de 500 g de ambas litologías. El experimento 
se realizó en 5 ocasiones y se procedió a cal-
cular la media de estos valores, sin encontrar 
errores significativos entre medidas (+/- 0,25 
g). Finalmente, la forma de los bloques se es-
tableció siguiendo la metodología Blott y Pye 
(2008), basada en el grado de elongación (I/L) 
y planitud (S/I). 

La velocidad de flujo requerida para el des-
prendimiento inicial y el movimiento de los 
bloques, así como el rango de velocidades de 
flujo necesarias para el transporte de los blo-
ques por deslizamiento, rodadura y saltación, 
se reconstruyó de acuerdo con Nandasena 
et al. (2011). La altura requerida de la ola de 
tsunami para mover los bloques se estimó 
de acuerdo con Nott (2003), que desarrolló 
ecuaciones hidrodinámicas para intentar re-
lacionar la forma, el tamaño y la densidad de 
una roca con la energía necesaria para iniciar 
el movimiento en diferentes escenarios. Estas 
ecuaciones han sido ampliamente utilizadas 
en la literatura científica reciente (Lario et al. 
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2020 y referencias incluidas). Según lo obser-
vado en terreno, el depósito de bloques de 
Salto del Gato debería presentar un escenario 
tipo “joint-bounded” subaéreo (un mismo es-
trato que conforma parte del borde del acan-
tilado, pero fracturado), que sigue las siguien-
tes ecuaciones hidrodinámicas:

	
  	
  	
  	
  	
  [1]	
  

	
  	
  	
  	
  	
  [2]	
  

[3]	
  

[4]	
  

[5]	
  

donde HT = altura del tsunami; Hs = altura de 
tormenta; rw = densidad del agua; rs = den-

sidad del bloque; Cl = coeficiente de sustenta-
ción; a = longitud del eje a.

Además, se ha tenido en cuenta la posibili-
dad de que varios de los bloques hayan sido 
movidos en un segundo evento posterior que 
alcanzara el acantilado, por lo que se ha cal-
culado la altura de ola de tsunami necesaria 
para desplazarlos en un escenario de bloques 
subaéreos y liberados de su estrato de proce-
dencia:
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Figura 3. Fotografías de los bloques de mayores dimensiones en la zona de estudio y contexto en que se encuentran 
sobre el techo del acantilado. a) Vista desde el borde del acantilado (Oeste) hacia tierra (Este), con indicación de los 
bloques 1, 2 y 3, de los escarpes erosivos labrados sobre el techo de la Fm. Bahía Inglesa y detalle de las numerosas 
perforaciones de Gastrochaenolites torpedo sobre la superficie exhumada. b) Detalle del bloque 3 sobre el techo del 
acantilado y del bloque 8, con disposición imbricada hacia tierra. c) y d) Bloques 4 y 5, respectivamente, dispuesto 

sobre el techo de la Fm. Bahía Inglesa, intensamente lavada y karstificada. La longitud del martillo es 33 cm.
Figure 3. Photographs of the largest boulders in the study area and their context on the cliff top. a) View from the 

cliff edge (west) towards inland (east), showing boulders 1, 2, and 3, erosional scarps carved into the top of the Bahía 
Inglesa Formation, and detail of numerous Gastrochaenolites torpedo borings on the exhumed surface. b) Detail of 

boulder 3 on the cliff top and boulder 8, imbricated landward. c) and d) Boulders 4 and 5, respectively, resting on the 
intensely washed and karstified top of the Bahía Inglesa Formation. Length of the hammer 33 cm.
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donde HT = altura del tsunami; Hs = altura d

e tormenta; rw = densidad del agua; rs = den-
sidad del bloque; Cl = coeficiente de sustenta-
ción; a = longitud del eje a; b = longitud del 
eje b; c = longitud del eje c; Cm = coeficiente 
de masa; ü = aceleración; g = aceleración de la 
gravedad; Cd = coeficiente de arrastre.

Sin embargo, algunos autores consideran que 
la amplitud de las olas de tsunami no debe 
inferirse a partir de las dimensiones de las ca-
racterísticas de las rocas movidas (Etienne y 
Paris, 2010; Switzer y Burston, 2010; Weiss, 
2012), aunque estas ecuaciones constituyen 
una de las pocas formas de obtener una pri-
mera aproximación a este parámetro. De he-
cho, se han utilizado en numerosos estudios 
relacionados con los campos de bloques ge-
nerados por tsunamis y tormentas durante 
las últimas décadas (Scicchitano et al., 2007, 
2012; Maouche et al., 2009; Paris et al., 2010; 
Lario et al., 2023, entre otros).

Una vez estimada la altura de ola, una hi-
potética magnitud de evento sísmico puede 
ser calculada siguiendo diferentes autores. 
El primer método utiliza la conocida relación 
de Iida (cf. Murty, 1977). El segundo método, 
propuesto por Abe (1995), no considera las 
peculiaridades locales de una región deter-
minada, mientras que Silgado (1978) realiza 
una propuesta para Perú y Chile con las es-
tadísticas de terremotos y tsunamis para el 
período 1749-1974, obteniendo una relación 
más regional. Es necesario señalar que tanto 
las estimaciones de los parámetros hidrodi-
námicos del tsunami como la magnitud del 
terremoto están condicionados por el tama-
ño y peso del bloque más grande registrado, 
sin que esto vaya en detrimento de que ese 
escenario hidrodinámico no fuera adecuado 
para movilizar bloques todavía de mayores 
dimensiones (Spiske y Bahlburg, 2011). Es de-
cir, las estimaciones realizadas deben ser con-
sideradas como mínimas por lo que existe el 
riesgo de infraestimar la magnitud del evento 

tsunamigénico si se establece una correlación 
directa entre los bloques de mayores dimen-
siones y el escenario hidrodinámico de mayor 
capacidad destructiva olas.

4. Resultados

4.1. Descripción del campo de bloques

Los 8 bloques estudiados (B1 a B8) se en-
cuentran distribuidos en un área de aproxi-
madamente 0,2 km2 (Fig. 2) y constituyen un 
ejemplo de un depósito de techo de acanti-
lado (cliff-top boulder deposit) formado por 
elementos aislados y dispersos. Los bloques 
se distribuyen a alturas entre 5,5 (B5) y 8,2 
m s.n.m. (B8). El bloque B3 es el que se en-
cuentra más alejado del borde del acantilado, 
aproximadamente 25 m. Estas dos medidas 
permiten estimar una distancia mínima de 
penetración horizontal y una altura de inun-
dación en el límite hacia tierra de la inunda-
ción marina (run-up).

Todos los bloques están formados por depó-
sitos de terraza marina y/o de la Fm. Bahía 
Inglesa, en algunas ocasiones incluyendo el 
contacto entre ambas unidades. En general, 
los bloques se encuentran tapizando la super-
ficie del acantilado, que aparece intensamen-
te karstificada (Figs. 3c y d). Algunos pueden 
aparecer rotos y formando pequeñas agru-
paciones junto a bloques de granodiorita de 
gran tamaño (Fig. 3b), o enterrados parcial-
mente bajo el manto eólico (Figura 3a), como 
es el caso de los Bloques B6 y B7. No se han 
encontrado ningún resto susceptible de ser 
datado por 14C que permita establecer la edad 
del proceso generador del campo de bloques.

Se analizaron las características geométricas 
y litología de los 8 bloques (Tabla 1). El ma-
yor peso corresponde al bloque B5 (Tabla 1: 
11, 5 ton). Se trata de un gran fragmento de 
estrato de caliza bioclástica de la Fm. Bahía 
Inglesa, en posición invertida y situado a me-
nos de 1 m del borde del acantilado a 5,4 m 
s.n.m. (Fig. 3d). El bloque más pequeño pesa 
263,9 kg (B8 en Fig. 3b). La longitud del eje 
a en los bloques oscila entre 1 y 4,9 m, con 
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formas que varían entre bladed y flat block u 
oblate spheroid (Fig. 4), apareciendo con una 
disposición invertida y/o imbricada en la mi-
tad de los ejemplos.

4.2. �Estratigrafía y procedencia de los 
bloques 

El análisis estratigráfico de los bloques ha per-
mitido identificar la procedencia de los mis-
mos dentro de la sección estratigráfica local, 
correspondiendo a fragmentos de la terraza 
marina (areniscas) y la Fm. Bahía Inglesa (cal-
ciruditas y calcarenitas) cerca del contacto en-

tre ambas unidades (Fig. 5). Los afloramien-
tos de la terraza marina en este paraje han 
quedado casi completamente desmantelados 
y solo quedan algunos retazos aislados en el 
borde del acantilado, donde aflora la base de 
los depósitos de terrazas fuertemente solda-
da al techo de los materiales carbonatados del 
Mioceno superior. Los bloques formados por 
los depósitos de la terraza marina son B1, B2, 
B3, B4 y B7, principalmente areniscas lamina-
das que, en algunos casos, han preservado su 
base conglomerática (a en Fig. 5). En la prácti-
ca resulta imposible dilucidar el lugar de pro-
cedencia de cada uno de los bloques, aunque 
sin duda deben localizarse en el propio cabo 

Tabla 1. Principales características de los bloques que forman el campo de bloques en Salto de El Gato.
Table 1. Main characteristics of the boulders forming the boulder field at Salto del Gato.

Bloque Descripción Posición Orientación 
eje mayor

Área 
(m2)

Espesor 
(cm)

Volumen 
(m3)

Densidad  
(kg/m3)

Peso 
(toneladas)

B1 Terraza marina 
(arenisca) Normal N180 3,18 54 1,72 2031 3,49

B2
Fm. Bahía Inglesa 
(caliza bioclástica) 
+ Terraza marina

Invertida N90 1,21 40 0,48 2275 1,10

B3

Terraza marina 
(arenisca y 
conglomerado) 
Posiblemente 
roto en 2 partes 
junto a bloques de 
granodioritas con 
enclaves >50 kg.

Normal N180 8,80 52 4,58 2031 9,29

B4 Terraza marina 
(arenisca) Normal N45 9,21 40 3,68 2031 7,48

B5 Fm. Bahia Inglesa 
(caliza bioclástica) Invertida N170 10,53 48 5,05 2275 11,50

B6 Fm. Bahia Inglesa 
(Caliza bioclástica) Invertida N140 1,40 57 0,80 2275 1,82

B7
Terraza marina 
(arenisca). 
Enterrado

Invertida N60 1,57 22 0,35 2031 0,70

B8

Fm. Bahía Inglesa 
(caliza bioclástica). 
Imbricado 
hacia tierra. 
Bioerosionado por 
Gastrochaenolites.

De canto N145 0,58 20 0,12 2275 0,26
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rocoso en que se lleva a cabo este trabajo. De 
estos 5 bloques, 4 de ellos aparecen en posi-
ción normal y solo el B7 se encuentra inverti-
do y enterrado en el manto eólico. El bloque 
B2 involucra también la parte superior de los 
materiales de la Fm. Bahía Inglesa. En cual-
quier caso, la acción de las olas parece haber 
centrado su efecto erosivo en la superficie de 
debilidad que suponen el contacto entre los 
depósitos de la terraza marina y de la Fm. Ba-
hía Inglesa, quedando desgajados los estratos 
areniscosos de las calizas infrayacentes con 
los que inicialmente estaban unidos en casi 
toda la extensión de la zona de estudio.

Por otro lado, los bloques B5, B6 y B8 es-
tán formados por las calizas bioclásticas de 
la Fm. Bahía Inglesa (b en la Fig. 5). Excepto 
el bloque B5, de mayores dimensiones, son 
elementos de peso menor que los formados 
por las terrazas y aparecen invertidos, o in-
cluso imbricados y apoyados en otros ele-

mentos del paisaje, como escalones erosi-
vos labrados sobre la superficie superior del 
acantilado.

La orientación de los bloques muestra una 
distribución muy heterogénea, con predomi-
nio de los ejes de mayores dimensiones orien-
tados aprox. N-S (+/-30°) (B1, B3, B5, B6 y B8). 
La segunda población de direcciones refleja 
orientaciones E-O (NE-SE) pero se correspon-
den siempre con bloques de morfología cua-
drada, sin un eje largo “a” bien definido, lo 
que impide realizar inferencias fiables sobre 
direcciones de transporte y procedencia.

4.3. �Evidencias geomorfológicas de eventos 
marinos de alta energía

A partir de la cartografía geomorfológica es 
posible identificar algunas de las formas en 
el área de estudio que están relacionadas con 

Figura 4. Diagrama de formas de los bloques de Salto de El Gato (Blott y Pye, 2008).  
La mayor parte de los bloques poseen forman planas.

Figure 4. Shape diagram of the Salto del Gato boulders (Blott and Pye, 2008).  
Most of the boulders exhibit flat morphologies.
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el registro morfo-sedimentario de un evento 
marino de alta energía (Fig. 2). La primera es 
la aparición de una superficie intensamente 
lavada en el techo del acantilado, sobre la 
que se desarrolla un lapiaz incipiente y que 
es recubierta por la mayor parte de los blo-
ques. Esta superficie aparece tapada hacia el 
interior por el manto eólico y depósitos alu-
viales y coluviales cuaternarios, aunque am-
bas formas desaparecen en el extremo del 
cabo rocoso. Tal circunstancia podría reflejar 
el paso de un flujo con capacidad suficiente 
para erosionar esas formaciones superficia-
les y exponer el techo del acantilado, situado 
a una cota mínima de 5,5 m s.n.m. El último 
movimiento de los bloques tuvo que ser pos-
terior, en cualquier caso, a la exhumación de 
la superficie y a los procesos de karstificación 
que experimenta.

Por otro lado, los materiales geológicos que 
afloran en el techo del acantilado presentan 
labrados multitud de escarpes erosivos de 
distinta altura (0,4 a 1,7 m), en ocasiones es-
calonados y, en general, con trazado lineal y 
subparalelo a la línea de costa (Fig. 2). Estos 
escarpes, que se extienden hacia el interior 
del cabo, ponen en evidencia el desmantela-
miento de los niveles de terrazas marinas y 
del techo de la Fm. Bahía Inglesa, indicando 
la zona de procedencia de muchos de los blo-
ques (nicho) (Fig. 3a). Es precisamente la au-
sencia casi total de afloramientos de la terra-
za marina lo que deja exhumado el techo de 
la Fm. Bahía Inglesa, intensamente bioerosio-
nado por bivalvos litófagos. En general, esta 
superficie de erosión irregular labrada sobre 
el techo de la Fm. Bahía Inglesa abarca una 
superficie mucho mayor que la que represen-
ta la suma de la superficie de todos los blo-
ques catalogados.

Finalmente, a ambos lados del acantilado 
existen campos de bloques submarinos en 
gran parte nutridos por los materiales del 
techo del acantilado que reflejan la acumu-
lación de estos elementos en las zonas sub-
mareales adyacentes a la costa (Fig. 2). Estos 
bloques, algunos de superficie superior a los 
15 m2, proceden de los materiales de la Fm. 

Bahía Inglesa, que constituye el grueso de las 
paredes del cantil. Sin embargo, también se 
han identificado grandes lajas de areniscas y 
conglomerados de las terrazas marinas, que 
sólo afloran en el borde del acantilado. Aun-
que, sin duda, muchos de estos bloques han 
llegado a formar estas acumulaciones por los 
procesos de inestabilidad gravitacional típicos 
de un litoral en retroceso, es probable que 
una parte de los bloques de las terrazas mari-
nas fueran erosionados del techo del acantila-
do y transportados a la zona submareal adya-
cente durante uno o varios eventos marinos 
de alta energía. 

Otra de las evidencias más importantes de un 
evento de alta energía marino en este sector 
es la presencia de colapsos gravitacionales de 
la cornisa litoral a ambos lados del cabo roco-
so. Estas formas constituyen grandes volúme-
nes de rocas desplazados un corto recorrido 
en la vertical, pero que mantienen su confi-
guración original a lo largo de segmentos cos-
teros de longitud superiores a los 200 m (ver-
tiente norte) y 50 m (vertiente sur) (Fig. 2). En 
zonas donde el desnivel era más importante, 
el volumen de roca del acantilado movilizado 
se ha fragmentado y perdido su coherencia 
interna al desprenderse, generando depó-
sitos masivos de caída de rocas. El descalce 
de estos acantilados y su derrumbe posterior 
son formas únicas en todo esta parte del li-
toral atacameño. El análisis de las fotografías 
aéreas de la zona del año 1961, así como de 
las imágenes satelitales desde 2005 a la ac-
tualidad desde Google Earth, no muestra la 
actuación de procesos gravitacionales recien-
tes, lo que nos permite inferir que se tratan 
de formas antiguas y que su origen podría es-
tar asociado al mismo evento tsunamigénico 
que generó el depósito de bloques.

4.4. �Velocidad de flujo y mecanismos de 
transporte 

Según Nandasena et al. (2011) las velocida-
des umbrales de flujo necesarias para inducir 
el desprendimiento y el movimiento inicial 
del bloque más pesado (bloque B5) es de 8,14 
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m/s. Sin embargo, la máxima velocidad um-
bral obtenida es la del bloque B6, que es 8,87 
m/s (Fig. 6, izquierda). Esta diferencia se debe 
a la forma de los bloques, ya que el bloque 
B5 es mucho más fácil de mover inicialmente 
al ser más plano, mientras que el B6 posee 
una forma más oblata, que dificulta el empu-
je efectivo sobre la superficie del bloque. Así, 

los bloques con geometrías tabular (B1, B4, 
B5 y B7) presentan, en general y consideran-
do su peso, velocidades umbrales de trans-
porte menores que los demás.

Gran parte de los bloques muestran una 
orientación de su eje mayor N-S a NO-SE, es 
decir, ortogonal a la dirección de llegada del 

Figura 5. Columna estratigráfica local con indicación de la procedencia de los bloques (cuadrado negro en línea 
discontinua).

Figure 5. Local stratigraphic column indicating the provenance of the boulders (black square with dashed line).En
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tren de olas desde mar abierto. Esta direc-
ción refleja un transporte en rodadura de los 
elementos, algunos de grandes dimensiones, 
como propone Imamura et al. (2008). Ade-
más, los bloques B2, B5, B6 y B7 presentan 
una posición estratigráfica invertida, lo que 
respalda un posible transporte tractivo y por 
rodadura durante la inundación marina. Este 
escenario implica velocidades del flujo duran-
te el transporte entre 8 m/s y 9 m/s (Figura 6, 
derecha). 

4.5. �Altura de ola, penetración horizontal y 
run-up

De acuerdo con los datos de campo, se puede 
proponer una altura de inundación hacia tie-
rra (run-up) de 8,2 m s.n.m. y una penetración 
horizontal mínima de 25 m, estimadas a par-
tir de la posición del bloque transportado más 
alto y más alejado del borde del acantilado 
(B3 y B8, Fig. 2). En cualquier caso, conside-
rando la extrema planitud de la zona y su pe-
queña extensión, la inundación marina debió 
atravesar el cabo rocoso de norte a sur y pe-
netrar hacia tierra varias decenas de metros 

más siguiendo las incisiones embrionarias y 
barrancos que se forman sobre los depósitos 
aluviales/coluviales (Fig. 2).

La altura de las olas del tsunami que habrían 
generado este campo de bloques según la 
ecuación de Nott (2003), y partiendo de un 
escenario en que los bloques se encuentran 
unidos en una capa fracturada (joint boun-
ded), indica un valor máximo de 4,6 m para 
tormentas (Hs) (bloque B5 en Fig. 7, izquier-
da). Este valor es superior a los de mayor al-
tura de ola de tormenta registrados históri-
camente en la zona, lo que apunta hacia un 
origen tsunamigénico del depósito. Además, 
se trata de una altura de ola inferior a la cota 
más baja del acantilado en su extremo occi-
dental. Por otro lado, la ecuación arroja un 
valor de 6,5 m para la altura de ola de tsunami 
necesaria para erosionar y e iniciar el movi-
miento del bloque B5 sobre el acantilado (HT) 
(Fig. 7, izquierda), que supone un dato más 
coherente con el contexto geomorfológico en 
el que aparecen los bloques. Si consideramos 
la posibilidad de que alguno de los bloques 
estuviera ya liberado del borde del acantilado 

Figura 6. Histograma de velocidades de erosión de cada bloque (izquierda) y de velocidades de transporte vs. modo de 
transporte (derecha) en base a Nandasema et al. (2011).

Figure 6. Histogram of erosion velocities for each boulder (left) and transport velocities versus transport mode (right), 
based on Nandasena et al. (2011).
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y disponible para su transporte en el momen-
to de la inundación marina, las alturas de ola 
máxima necesaria para movilizar el bloque B4 
(Fig. 7, derecha) es de sólo 2,6 m para HT y de 
10,3 m para Hs.

Sin embargo, las ecuaciones de Nott (2003) 
no consideran la altura a la que se encuen-
tra en campo de bloques y solo se deben usar 
como una primera aproximación de la altura 
de la ola (Abad et al., 2020). Para solventar 
esta limitación, la fórmula de Hills y Mader 
(1997) corregida por Pignatelli et al. (2009) 
ayuda a estimar la penetración de la inunda-
ción tierra adentro, considerado la influencia 
de la topografía costera en el impacto de las 
olas extremas.
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donde D es la distancia del bloque mayor des-
de su zona de procedencia; hc es la altura del 
acantilado; n es el número de Manning y cos α 
representa el cateto de un triángulo rectángu-

lo que se corresponde con la pendiente media 
de la superficie por encima del acantilado. 

Así, es posible estimar que, para una altura de 
ola HT ≥ 6,5 m obtenida mediante la ecuación 
[1], considerando los escenarios más proba-
bles, la penetración horizontal mínima de la 
ola sería de 10,3 m, aunque se parte de un 
error de partida inherente a este método. Es-
tos valores exceden con mucho la distancia de 
los bloques B4 y B5 al borde del acantilado, 
localizados a escasos metros del mismo, pero 
encaja bien con el intervalo de distancias mí-
nimas desde el borde del acantilado en que 
encuentra la mayor parte del resto de los 
bloques (de 5 a 25 m; Fig. 2). Si se considera 
que estas distancias están medidas a partir de 
registro sedimentario del posible tsunami, y 
que suponen una distancia mínima de pene-
tración de la inundación marina, la aproxima-
ción realizada con base a la ecuación de Nott 
aporta datos coherentes con el escenario 
geomorfológico de Salto del Gato, en el que 
la entrada del mar sobrepasaría ampliamente 
los 10,3 m hacia tierra.

Figura 7. Estimación de altura de ola necesaria para movilizar un bloque según Nott (2003) considerando escenario de 
bloques limitados por fracturas (derecha) y subaéreo (izquierda).

Figure 7. Estimated wave height required to mobilize a boulder according to Nott (2003), considering a joint-bounded 
scenario (right) and a subaerial scenario (left).
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5. Discusión

5.1. �Reconstrucción de la inundación marina 
de alta energía

El conjunto de formas y depósitos descritos 
en el paraje de Salto del Gato constituyen 
un cortejo que refleja la acción de grandes 
olas sobre el borde y techo de un acantilado 
costero. Todos los bloques analizados son de 
geometría plana y cuadrangular, característi-
ca que no los hace especialmente favorables 
para ser transportadas por rodadura dentro 
del flujo (Oetjen et al., 2020). A pesar de 
esto, la mitad de estos elementos aparecen 
invertidos y/o imbricados, registrando un 
transporte tractivo sobre el cabo rocoso. En 
cualquier caso, la superficie de erosión irre-
gular labrada sobre el techo de la Fm. Bahía 
Inglesa abarca una superficie mucho mayor 
que la que representa la suma de la superficie 
de todos los bloques catalogados. De lo ante-
rior se puede deducir que la mayor parte de 
los bloques generados durante la inundación 
marina de alta energía debieron ser transpor-
tados fuera de la zona de estudio. Su locali-
zación actual es la zona submareal adyacente 
al pie del acantilado, lugar donde han sido 
identificados numerosos bloques de grandes 
dimensiones procedente de la terraza marina 
desmantelada. Esto evidencia el impacto de 
uno -o varios- eventos erosivos de gran mag-
nitud sobre el cabo rocoso y su alta capacidad 
destructiva.

En conjunto, las velocidades de flujo que 
transportaron los bloques sobre el techo del 
acantilado debieron oscilar entre 2,5 m/s y 
8,5 m/s, que son inferiores a las estimadas 

por Abad et al. (2020) en el cercano campo 
de bloques tsunamigénico de Bahía Cisne 
asociado al paleoevento de 1420 CE. En cual-
quier caso, las velocidades son equiparables 
a las calculadas en otros ejemplos de campo 
de bloques recientes formados por tsunamis 
en el suroeste de España (Lario et al., 2023), 
el Algarve portugués durante el tsunami de 
1755 (Costa et al., 2011; Bosnic et al., 2021), 
en Indonesia durante el tsunami de 2004 
(Fritz et al., 2006) o en el tsunami en Japón de 
2011 (Foytong et al., 2013). La altura de olas 
estimada más alta generada por un tsunami 
(HT) en nuestro campo de bloques es de 6,5 
m, muy inferior a la altura de ola de casi 25 m 
propuesta para el paleotsunami descrito en 
Bahía Cisne.

5.2. �Aproximación a la magnitud y edad del 
terremoto

La magnitud del evento sísmico que desenca-
denó el tsunami responsable de la formación 
de campo de bloques de Salto del Gato se 
puede aproximar con cautela utilizando la re-
lación entre el terremoto y la altura de la ola 
del tsunami capaz de mover el bloque más 
pesado (bloque B5; Tabla 2). Este valor corre-
gido con las observaciones de campo, puede 
ser utilizado para deducir la magnitud del te-
rremoto generador del tsunami mediante las 
aproximaciones de Iida (cf. Murty, 1977), Abe 
(1995) y Silgado (1978), obteniendo valores 
de magnitud local (Ms) de entre 8,1 y 8,42 
(Tabla 2).

La ausencia de material biogénico fechable 
en los depósitos de bloques y los sedimentos 

Tabla 2. Estimación de la magnitud del terremoto (Ms) para un tsunami de altura de ola (HT) de 6,5 m.
Table 2. Estimated earthquake magnitude (Ms) for a tsunami with a wave height (HT) of 6.5 m.

Referencia Ecuación Ms

Murty (1977) log2(h) = 2,61M-18,44 8,10

Abe (1995) log(h) = 0,5M - 3,30 8,42

Silgado (1978) log(h) = 0,79M - 5,70 8,37
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arenosos donde se han encontrado enterra-
dos ha impedido establecer una edad aproxi-
mada del tsunami. Debido a esto, la única po-
sibilidad que existe de relacionar este cortejo 
morfo-sedimentario con un evento tsunami-
génico es comparar las características físicas 
de la inundación marina (deducidas con base 
al registro geológico y ecuaciones hidrodiná-
micas) con la información incluida en crónicas 
históricas y de otros paleotsunamis descritos 
en la zona. Considerando la historia sísmica 
de la región, altura de ola deducida (6,5 m) y 
el run-up mínimo del evento (8,2 m), los can-
didatos más probables son el tsunami históri-
co de 1922 CE (Mw~8,3 a 8,6) y los paleotsu-
namis de 1420 CE (Mw~8,8 a 9,4) y de 3800 
AP (Mw~9,5).

En el caso del primero, el más reciente, la 
máxima altura de inundación sobre el terre-
no se describe en Chañaral, más de 100 km 
al Norte, y es de 9 m s.n.m., algo inferior a la 
informada en la localidad de Caldera de 5,5 
m s.n.m., más cercana a la zona de estudio 
(Abad et al., 2023, y referencias incluidas). 
Recientemente, estos valores han sido revi-
sados y homogenizados a 5,5 m s.n.m. para 
casi toda la zona afectada por este tsunami 
(Vigny et al., 2024, y referencias incluidas). Es-
tos datos se aproximan bastante al escenario 
inferido para la inundación marina en zona de 
estudio, más aún si se considera una posible 
amplificación de la onda por procesos de re-
sonancia que se produce en las bahías locales 
de la zona central y norte de Chile (Cortés et 
al., 2017; Aranguiz et al., 2019). Esa altura de 
inundación, junto con la altura de ola, apunta 
a que este tsunami alcanzó, al menos, el bor-
de del acantilado de Salto del Gato. Por otro 
lado, es improbable que las alturas de inun-
dación sobre el terreno y las velocidades de 
flujo fueran suficientes como para desman-
telar casi por completo los afloramientos de 
la terraza marina y/o movilizar los bloques 
fuera del cabo para acumularlos en la zona 
submareal. Además, la posición de los blo-
ques sobre la superficie karstificada y lavada 
del acantilado indica que la exhumación del 
techo de la Fm. Bahía Inglesa fue muy ante-
rior en el tiempo a la formación del depósito 

de bloques. La magnitud del evento sísmico sí 
que se aproxima al rango estimado para este 
evento reciente en base a la aproximación 
realizada sobre los bloques (Ms 8,1 – 8,4). 

Por otro lado, el terremoto y tsunami de 1420 
CE generó alturas de ola de casi 25 m y el run-
up de la inundación marina alcanzó más de 
18,5 m s.n.m en la cercana Bahía Cisne (Abad 
et al., 2020). Considerando la proximidad, 
la cota de los bloques en Salto del Gato y la 
impronta erosiva que ha dejado el evento en 
este acantilado, así como las velocidades de 
corrientes inferidas y alturas de ola mínima 
estimadas, el paleotsunami de 1420 CE ex-
cede con mucho en magnitud el escenario 
hidrodinámico reconstruido para la zona de 
estudio. Lo mismo sucede con la magnitud 
del terremoto generador de este tsunami, 
que en el caso del evento de 1420 CE es de 
Ms~9, mucho mayor de la Ms 8,4 calculada 
para Salto del Gato. 

Finalmente, Salazar et al. (2022) describen 
un gran terremoto de Mw 9,5 y un tsunami 
catastrófico asociado que barre por completo 
el norte de Chile hace 3800 años AP. Los de-
pósitos de este tsunami se registran también 
en Bahía Cisne, donde se estima un run-up 
superior a 20 m s.n.m., alcanzando en otros 
puntos de la región alturas por encima de los 
30 m s.n.m. A pesar de que el cabo rocoso de 
Salto del Gato debió también ser impactado 
por este tsunami, los valores de run-up mode-
lizados en Bahía Cisne exceden, de nuevo, los 
identificados en este trabajo.

La existencia de —al menos— dos eventos de 
magnitud tan elevada durante el Holoceno 
tardío en este sector resulta especialmente 
significativa y se condicen con el predominio 
de formas erosivas y el casi completo des-
mantelamiento de la terraza marina en la 
zona de estudio. La configuración geomorfo-
lógica actual del cabo rocoso refleja su expo-
sición a proceso(s) de inundación marina de 
energía suficientemente alta como para des-
truir casi por completo los materiales del te-
cho del acantilado, conformada originalmen-
te por la terraza marina localizada entre 5,5 y 
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8,5 m s.n.m. Esto evidencia el impacto de uno 
-o varios- eventos erosivos de gran magnitud 
sobre el cabo rocoso que transportaron esos 
bloques decenas de metros hasta el pie de los 
acantilados.  La escasa densidad de bloques 
en el techo de acantilado confirma la actua-
ción de procesos de gran capacidad erosiva, 
muy superior en altura de ola, altura de inun-
dación y velocidades de flujo a las reconstrui-
das en este trabajo.

En consecuencia, la actuación de un gran 
evento en la zona de marcado carácter des-
tructivo, y que probablemente coincida con 
el tsunami de 3800 AP y/o de 1420 CE, no 
puede ser evaluado directamente mediante 
la aplicación de ecuaciones hidrodinámicas. 
Este escenario impide que queden elemen-
tos preservados en el techo del acantilado lo 
suficientemente grandes y adecuados como 
para dimensionar fielmente la magnitud de 
del tsunami. En cualquier caso, no es posi-
ble descartar la intervención del evento de 
1922 sobre la configuración del campo de 
bloques, especialmente que haya podido 
movilizar algunos de los bloques más peque-
ños que hubiesen quedado sueltos sobre el 
acantilado en los últimos estadios de la inun-
dación marina del siglo XV. Este sería el caso 
de los dos bloques de mayores dimensiones 
identificados, B4 y B5, ambos localizados jus-
to en el borde del acantilado en su extremo 
occidental, que parecen haber recorrido una 
muy corta distancia desde su área de proce-
dencia. Por lo tanto, es muy probable que 
este depósito de bloques se haya generado 
a partir de varios episodios de inundación 
marina.

5.3. �Origen y evolución el depósito de 
bloques 

Todas estas evidencias permiten proponer un 
modelo que explique la formación del campo 
de bloques conformado en la actualidad por 
tan sólo 8 elementos de grandes dimensiones 
en varias etapas y que involucra el impacto de 
varios tsunamis de diferentes magnitudes y 
distanciados en el tiempo varios siglos (Fig. 8). 

—	� Escenario pretsunami. La zona se confi-
guraba como un acantilado con su techo 
formado por depósitos de terrazas mari-
nas. La base de estos materiales se define 
por una superficie basal erosiva, de natu-
raleza transgresiva intensamente bioero-
sionada por Gastrochaenolites torpedo. 
El cantil podía haber experimentado des-
prendimientos y caída de rocas que se 
acumulaban al pie del desnivel en la zona 
adyacente, junto con arenas y gravas lito-
rales que formaban playas y barras sub-
mareales.

—	� Impacto de grandes tsunamis y erosión 
del techo del acantilado (3800 AP y/o 
1420 CE). El registro geológico de este 
sector de la costa del desierto de Ata-
cama meridional ha revelado 2 grandes 
terremotos y tsunamis fechados en el 
3800 AP y en el 1420 CE. Considerando 
la reconstrucción de ambos eventos en 
la vecina Bahía Cisne, la zona de estudio 
debió experimentar una inundación de 
alta energía, quedando el cabo rocoso su-
mergido por completo varios metros. Uno 
o varios trenes de olas impactaron sobre 
los materiales del borde del acantilado y 
produjeron una importante erosión de 
la terraza marina y los depósitos mioce-
nos infrayacentes. En su mayor parte, los 
bloques son transportados fuera del cabo 
rocoso y acumulados en las playas y zonas 
submareales cercanas, formando campos 
de bloques sumergidos. La erosión dio lu-
gar al labrado de múltiples escarpes sobre 
estos materiales rocosos, marcando el 
lugar que ocupaban originalmente estos 
bloques, a la vez que se produce la exhu-
mación del techo de la Fm. Bahía Inglesa. 
Los depósitos de estas calizas bioerosio-
nadas pasan a ocupar la mayor parte de la 
superficie superior del acantilado en esta 
etapa y quedan expuestos a procesos de 
disolución kárstica.

Los bordes del acantilado experimenta-
ron colapsos gravitacionales y despren-
dimientos de rocas por el impacto de los 
trenes de ola, aunque estos fenómenos 
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pudieron también estar desencadena-
dos por los terremotos generadores, que 
probablemente superaron la Mw~9. Las 
arenas movilizadas por las olas desde zo-
nas submareales se acumulan en parches 
irregulares sobre el acantilado, donde 

quedan enterrados algunos bloques. No 
es posible evaluar cuál de los dos even-
tos produjo una impronta geomorfológica 
más importante, aunque sin duda la ac-
ción de ambos tsunamis ocasiona el des-
mantelamiento erosivo de la terraza en 

Figura 8. Modelo de formación del campo de bloques de techo de acantilado asociado al impacto  
de varios tsunamis en las costas acantiladas de Salto del Gato.

Figure 8. Conceptual model of the formation of the cliff-top boulder field associated with the impact  
of multiple tsunamis on the cliff coasts of Salto del Gato.
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dos episodios distanciados en el tiempo 
más de 3000 años. Los retazos de terraza 
marina que hubieran resistido la primera 
inundación de alta energía habrían sido 
erosionados casi por completo duran-
te el tsunami del siglo XV, al quedar los 
depósitos de terraza muy probablemen-
te fracturados y predispuestos para su 
liberación en el techo del acantilado. De 
manera tentativa, la extrema aridez del 
clima reinante y las evidencias de kars-
tificación apuntan hacia el evento más 
antiguo como principal responsable de la 
exhumación y disolución posterior de la 
superficie superior del acantilado.

—	� Escenario post-tsunami. Una vez las aguas 
se retiran tras cada uno de los tsunamis, 
la superficie exhumada queda expuesta a 
los procesos de disolución durante siglos y 
los sedimentos arenosos movilizados por 
el tsunami son retrabajados por la acción 
eólica, lo que conduce a la formación del 
manto eólico que recubre el resto de las 
formas del techo del acantilado. La diná-
mica de vertientes y aluvial aportan ma-
teriales a la zona desde los relieves cer-
canos. En el caso del último gran tsuna-
mi de 1420 CE, algunos bloques quedan 
dispersos sobre el techo del acantilado y 
son enterrados parcialmente (bloques B6 
y B7), mientras que el borde del acanti-
lado presenta fracturas por el impacto 
de las olas y queda predispuesto para la 
liberación de nuevos bloques. La acción 
de tormentas invernales extraordinarias 
puede haber contribuido al lavado de la 
superficie karstificada por salpicadura en 
este intervalo de tiempo.

—	� Impacto de tsunami en el Siglo XX. Una 
nueva inundación marina se registra en la 
zona, esta vez de menor entidad, siendo 
el candidato más probable el tsunami de 
1922. El flujo sobrepasó el borde del acan-
tilado, removilizó los bloques y los despla-
zó tierra adentro, sin descartar la genera-
ción de bloques nuevos cerca del borde 
del acantilado (bloques B4 y B5), que 
recubren la superficie exhumada y karsti-

ficada del techo de acantilado. La orien-
tación de los bloques refleja direcciones 
preferentes de llegadas de los trenes de 
olas desde el O y SO, con predominancia 
de procesos tractivos y velocidades de flu-
jo de hasta 9 m/s. La altura mínima de la 
inundación alcanzó los 8,2 m s.n.m. (blo-
que B8) y la penetración horizontal fue 
de, al menos, de 25 m (bloque B3), aun-
que los bloques de mayores dimensiones 
experimentan desplazamientos más limi-
tados. Este escenario hidrodinámico es el 
que ha sido reconstruido en este trabajo 
al responder a la configuración actual del 
depósito de bloques de techo de acantila-
do.

Durante el último siglo, el depósito de 
bloques no se habría visto modificado al 
encontrarse muy por encima del nivel de 
actuación de las tormentas y no haberse 
generados nuevos tsunamis de importan-
cia en la zona, aunque los procesos de la-
vado y karstificación de la superficie del 
acantilado han continuado hasta la actua-
lidad.

6. Conclusiones

El depósito de bloques del Salto del Gato 
constituye uno de los escasos ejemplos do-
cumentados de acumulaciones de baja den-
sidad en el techo de un acantilado generadas 
por tsunamis en las costas del Pacífico suda-
mericano, a pesar de tratarse de una de las 
zonas con mayor sismicidad del planeta. El 
registro morfo-sedimentario de este cabo ro-
coso pone de manifiesto la necesidad de inte-
grar el análisis geomorfológico y estratigráfico 
clásico con ecuaciones hidrodinámicas para 
explicar la génesis de este tipo de depósitos 
de alta energía.

Por un lado, las ecuaciones hidrodinámicas 
permiten establecer los parámetros bajo los 
cuales ocurrió la inundación marina, descar-
tando así la acción de tormentas y tsunamis 
de menor magnitud como responsables del 
conjunto morfo-sedimentario observado. En 
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este contexto, el evento histórico más recien-
te que podría justificar la formación y distri-
bución de los elementos identificados es el 
terremoto y tsunami de Atacama de 1922. 
Por otro lado, el marcado carácter erosivo del 
paisaje actual sugiere la acción de eventos de 
energía considerablemente mayor que la del 
tsunami de 1922. Estos eventos habrían sido 
responsables del desmantelamiento de los 
materiales del techo del acantilado, la exhu-
mación de la superficie transgresiva basal de 
las terrazas marinas y la formación del campo 
de bloques submarinos adyacente al acanti-
lado.

Este estudio evidencia cómo la aplicación de 
ecuaciones hidrodinámicas permite recons-
truir escenarios de inundación marina a par-
tir del tamaño, peso y forma de los bloques 
preservados en los depósitos. Sin embargo, 
esta aproximación está limitada por la con-
servación diferencial de los elementos que 
forman estas acumulaciones, que en este 
caso responden al evento más reciente. Se 
identifican así en la zona de estudio otros 
procesos de gran magnitud —asociados a te-
rremotos interplaca de magnitudes cercanas 
a Mw ~9, como los tsunamis ocurridos hacia 
3800 AP y 1420 CE— que habrían erosiona-
do y removido casi por completo los bloques 
del techo del acantilado. Esto genera un ses-
go en el registro sedimentario, al subestimar 
la magnitud y el impacto de estos eventos si 
solo se consideran los bloques preservados. 
En consecuencia, un análisis parcial y des-
contextualizado de estas formas asociadas a 
eventos marinos de alta energía puede llevar 
a ignorar evidencias de eventos de gran mag-
nitud y largos periodos de retorno, que para-
dójicamente poseen un registro más sutil y 
difícil de identificar. Se enfatiza así el posible 
origen poligenético de los campos de blo-
ques en zonas tsunamigénicas y la necesidad 
de contextualizar geomorfológicamente es-
tos depósitos. Solo mediante un enfoque in-
tegrado es posible reconstruir de forma más 
completa y precisa la compleja evolución del 
paisaje en costas áridas, y tectónicamente 
activas, como la del desierto de Atacama y su 
historia sísmica reciente.
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