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Abstract 
 
The identification of paleo events of sismo tectonic activity along active margins is difficult under wet tropical 
climate, for the bad preservation of tectonic morphology such as active fault scarps, and the rough conditions to 
get to the places where some observation can be made. Considering that these areas are generally characterized 
by a dense drainage network under conditions where active deformation can apply, we set up a method 
combining three set of data: 1- The analysis of the drainage network at regional and local scale, 2- The 
identification of tectonic lineaments and their analysis as potential elements of active fault deformation, and 3- 
the analysis of the coastline variability as a determing element to date tectonic deformation, but also to provide 
complementary data for to analyze the active deformation. In the San Lorenzo area where no active deformation 
was previously identified, but strong sismic activity was known, we identify significant changes of the drainage 
pattern related to one or several tectonic events that happened during the period 3200-2800 BP. In relation with 
these events the La Boca uplift occurred between the San Lorenzo and La Boca faults, resulting in the deviation 
of several rivers toward the Santiago River and finally the Cayapas River. The discharge increase opened a new 
estuary. The geographic and human implications are important. The new drainage network made easier the 
communication between the Andes and the coast, short-cutting the previous wide area of mangrove, and giving 
the suitable conditions for the further development of the La Tolita Culture few time later.  
 

Resumen 
 
La identificación de paleo-eventos tecto-sísmicos es particularmente difícil en regiones tropicales húmedas, por 
la mala preservación de los marcadores usuales como son los planos  de falla, sumado al  difícil acceso a las 
regiones donde han sido preservados. Considerando que las zonas húmedas costeras presentan conjuntamente 
una red de drenaje densa y una topografía baja, en un contexto donde se pueden encontrar deformaciones 
tectónicas, se ha planteado un método de investigación de las deformaciones tectónicas activas, combinando 
tres elementos: 1- el análisis del drenaje a escala regional y local para la identificación de anomalías de 
pendiente y drenaje, 2- la identificación de los lineamientos tectónicos y su análisis en términos de la actividad 
potencial de las fallas, y 3- el análisis de la variabilidad de la línea de costa, como elemento de datación de los 
eventos tectónicos que afectan la zona costera. En la zona de San Lorenzo donde no se conocían anteriormente 
deformaciones de tectónica activa, pero con una importante actividad sísmica, se identificaron deformaciones 
relevantes en relación con la ocurrencia de uno o varios eventos tecto- sismicos que se produjeron hace 3200-
2800 BP. Consecuencia de estos eventos la actividad de las fallas San Lorenzo y La Boca produjo el 
levantamineto de la Boca y el desvío del Río Santiago hacia el Río Cayapas, abriendo un nuevo estuario. Las 
implicaciones tanto geográficas como humanas son importantes, pues este nuevo patrón de drenaje, facilitó las 
comunicaciones entre la sierra y la costa a través de la faja de manglares costeros, y dando las condiciones 
propicias para el desarollo del sitio arqueológico de La Tolita poco tiempo después.   
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INTRODUCCIÓN 
 
Las áreas costeras de los márgenes activos 
presentan episodicamente algunos de los más 
altos sismos y riesgos asociados, como se ha 
observado recientemente en la zona sísmica de 
Indonesia. Por su ubicación respecto con la 
zona de subducción, la zona al norte de 
Ecuador-sur de Colombia se presenta como 
una de las áreas de mayor actividad sísmica en 
el mundo.  
 
Los registros históricos muestran la ocurrencia 
de cuatro grandes sismos con magnitudes 
mayores a 7.7 Mw durante el siglo pasado 
(Fig. 1) (Beck et al., 1998; Gutscher et al., 
1999; Herd et al., 1981), siendo el mayor, el 
sismo de Tumaco ocurrido en 1906 (8.8 Mw), 
el mismo que estaba asociado con una zona de 
ruptura de 500 km (Collot et al., 2004; Herd et 
al., 1981). Las deformaciones cosísmicas, tales 
como levantamientos (Barrientos and Plafker, 
1992; Ortlieb et al., 1996), o subsidencias 
(González et al., 2002; Herd et al., 1981), han 
estado asociadas con sismos de subducción a 
lo largo de la costa del Pacífico de Sudamérica. 
Estas deformaciones dependen de su distancia 
a la zona sísmica y frecuentemente  se 
presentan separando áreas alternantes de 
levantamiento y subsidencia (Barrientos, 1996; 
Fitch and Scholz, 1971). 
 

En base a la combinación de observaciones 
relacionadas con la red de drenaje, los 
lineamientos tectónicos y la variación de la 
línea de costa, se presentan evidencias de 
cambios morfológicos que implican la 
ocurrencia de movimientos relacionados con la 

actividad sísmica de la zona. En particular se 
enfoca en esta publicación un método de 
identificación de los eventos extremos que 
pueden ocurrir en estas áreas.   
 
MARCO GEOLÓGICO 
 
A lo largo del margen Norandino la placa de 
Nazca esta subductándose hacia el este por 
debajo de Sudamérica  a una tasa de 7-8 
cm/año  (De Mets et al., 1990; Kellog and 
Vega, 1995), y a una dirección aproximada W-
E. La subducción oblicua (Ego et al., 1996) 
favorece el movimiento hacia el noroeste del 
bloque Norandino, a una tasa de 1 cm/año, a lo 
largo de la megafalla Guayaquil-Caracas 
(Dumont et al., 2005; Ego et al., 1996) 
(Fig.1B). Este movimiento se hace mediante 
fallas transtensivas dextrales de rumbo NE - 
SW y sinestrales de rumbo NW - SE 
(Alvarado, 1998; Deniaud, 2000; Dumont et 
al., 1997, 2005; Santana and Dumont, 2002).  
 
La zona de ruptura del sismo de 1906 (Mw 
8.8), se ha reactivado por tres fuertes sismos: 
1942 (Mw 7.9), 1958 (Mw 7.8) y 1979 (Mw 
7.9) (Collot et al., 2004; Herd et al., 1981; 
Kelleher, 1972; Swenson and Beck, 1996), y 
otros sismos han ocurrido en la misma área, en 
1868 y 1875 (Scheu, 1911). El sismo de 1979 
estuvo acompañado por subsidencia de la costa 
por encima de los 1.6 m, y levantamientos 
cosísmicos fueron reportados costa afuera, en 
el interior de la plataforma continental (Herd et 
al., 1981). 
 
El margen costero de la parte central del 
Ecuador se caracteriza por un levantamiento 
durante el Cuaternario (Pedoja, 2003), que 
termina hacia el norte en la falla de Yanayacu 
de dirección NW – SE (Fig. 2D) (CERESIS, 
1985; Pedoja, 2003). Mas al norte, la Bahía de 
Ancón de Sardinas (Fig. 2D) constituye un 
largo delta formado por los ríos Cayapas - 
Santiago y Mataje.  
 
Los depósitos del Pleistoceno del área de San 
Lorenzo (Fig. 3) están representados por las 
formaciones Cachabi (conglomerados, arenas y 
limos meteorizados en arcillas rojas) y San 
Tadeo (conglomerados volcánicos 
piroclásticos, material de lahar y flujos de 
lodo) (Baldock, 1982; CODIGEM, 1993). 
Estas formaciones describen un amplio 
abanico en la vertiente de la Cordillera Andina, 
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hasta la costa. El basamento de las formaciones 
Cachabi y San Tadeo pertenece a la Formación 
Borbón (Plioceno) (Aalto and Miller, 1999; 
Deniaud, 2000; Evans and Whittaker, 1982). 
El plegamiento y emersión del sur de la 
Cuenca de Borbón son fechados al final del 
Plioceno (Evans and Wittaker, 1982). 
 
METODOLOGÍA 
 
El método aplicado para buscar evidencias de 
deformaciones tectónicas activas combina tres 
clases de datos: 1- el análisis de las redes de 
drenaje a escala regional y local, 2- el análisis 
de los lineamientos y planos de fallas 
encontrados y 3- el análisis de la variación de 
la línea de costa en la zona estuarina. 
El análisis de redes de drenaje constituye el 
primer paso en la búsqueda de evidencias de 
tectónica activa (Schumm et al., 2000; Keller 
and Pinter, 2002). Mediante el análisis de los 
documentos cartográficos a varias escalas 
(IGM, 1991, 1992a,b; CODIGEM, 1993; 
PRONAREG-ORSTOM 1984, a,b,c) se 
pueden evidenciar las discontinuidades, 
desviaciones y reorientaciones a lo largo de la 
red de drenaje relacionadas con las 
deformaciones geológicas del terreno (Fig. 2A-
D). El segundo grupo de datos corresponde a 
las fallas tectónicas  más recientes, a fin de 
comparar la cinemática de estas en tierra con la 
actividad sísmica de la zona de subducción. La 
tercera clase de datos corresponde al patrón de 
cordones litorales que da evidencia de la 
variación de la línea de costa durante la época 
considerada. Esta clase de datos permite fechar 
los eventos desde aproximadamente 6000 BP. 
 
ANÁLISIS DE RESULTADOS 
 
1. Análisis de las redes de drenaje  
 
A. Escala regional: segmentación del abanico 
Pleistoceno  
 
Entre la provincia de Carchi en la Cordillera 
Occidental de los Andes y la bahía de Ancón 
de Sardinas (IGM, 1992 a,b) la red de drenaje 
presenta  tres partes (Fig. 2D). El área más alta 
(Fig. 2D, área 1) se extiende desde Carchi 
(cerca de 2000 m) hasta el área del Alto 
Tambo (500 m) y es drenada 
longitudinalmente por el Río Mira, uno de los 
mayores ríos del norte de los Andes de 
Ecuador. El valle del Río Mira se encajona 

hasta los 1000 m en la parte superior de la 
Cordillera, y hasta los 200-300 m en el área del 
Alto Tambo. En est último sector la dirección 
del Río Mira cambia bruscamente hacia el 
norte, entrando al área de captura del Río San 
Juan, y llegando a la costa en el Manglar Cap 
en Colombia (Fig. 2D). 
 
El área intermedia (Fig. 2D, área 2) se extiende 
unos 40 km desde el área de Alto Tambo (500 
m) hasta el área de La Boca (20 m). La red de 
drenaje del área 2 comprende de norte a sur los 
ríos Mataje, Palabi, Tululbi, Bogotá, Carolina 
y Santiago, agrupados en forma de un abanico 
llamado El Placer (Winckell and Zebrowski, 
1977), que converge río arriba en Alto Tambo, 
en el punto donde el río Mira gira bruscamente 
hacia el norte. Corriente abajo la red de drenaje 
del abanico El Placer es reorientado de forma 
abrupta hacia el SW, y los ríos Palabi, Tululbi, 
Bogotá, Carolina y Santiago se unen con el Río 
Cayapas. Sólo el Río Mataje al norte sigue 
recto  llegando a la costa a lo largo del borde 
estructural del abanico El Placer. 
 
El área 3 (Fig. 2D) cubre unos 30 km de un 
margen de tierras bajas (0-50 m), incluyendo la 
área de San Lorenzo (20-30 m) y la planicie 
costera. Las tierras firmes del área de San 
Lorenzo se caracterizan por una débil red de 
drenaje, con un interfluvio de dirección NE-
SW que separa la zona de San Lorenzo y el 
abanico El Placer.  
 
Los 15 km de ancho y los 50 km de largo de la 
planicie costera estuarina incluyen manglares, 
canales de marea, ciénagas saladas y cordones 
litorales, y los estuarios de los ríos Cayapas-
Santiago y Mataje. Un patrón de bandas de 
cordones litorales se observa en la parte sur, 
desapareciendo progresivamente hacia el norte 
bajo los manglares y los canales de marea. Un 
total de cuatro grandes canales de marea  
atraviesan el plano costero, de sur a norte: 
Cayapas-Santiago, Boca de Limones, Bolívar y 
Mataje (Fig. 2D), pero solo los dos extremos 
son estuarios fluviales activos. Los otros 
constituyen las aberturas de muy pequeños ríos 
en comparación con el tamaño del canal (Fig. 
2D).  
 
Los diferentes segmentos de la red de drenaje 
actual reconstruida en la Fig. 2A, describen un 
largo abanico alimentado por el río Mira que 
corre desde el área de Alto Tambo hasta la 
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costa, del cual el  abanico El Placer en la parte 
media, es la única parte preservada. Esta 
reconstrucción de un gran abanico del Río 
Mira se sobrepone sobre los depósitos 
continentales del Pleistoceno de las 
formaciones Cachabi y San Tadeo 
(CODIGEM, 1993; PRONAREG, 1984; 
Winckell and Zebrowski, 1997). La presente 
segmentación de la red de drenaje, sugiere la 
división del abanico en tres partes. El presente 
estudio analiza con mejor detalle las 
desviaciones de drenaje que forman estas 
divisiones.  
 
B. Escala local, parte alta: la desviación del 
Río Mira en Alto Tambo 
 
La desviación del Río Mira en Alto Tambo 
esta analizada en detalle por Dumont et al. 
(2005), y sera solo recapitulada aquí.  
 
El mapa geológico (CODIGEM, 1993), 
muestra que el abanico El Placer está 
localizado en la intersección de dos sistemas 
de fallas con direcciones NE-SW y NW-SE 
(Fig. 2B). Aguas arriba de Alto Tambo el valle 
del Río Mira sigue una falla de dirección NW-
SE, paralela a las fallas observadas en los 
bordes de la Bahía de Ancón de Sardinas. 
Fallas de rumbo NE-SW aparecen en ambos 
lados del valle del Río Mira (Fig. 2B) en la 
extensión de la falla del Río Canandé 
(Alvarado, 1998; Eguez et al., 2003), 
probablemente causante del movimiento 
dextral durante el Cuaternario. 
 
Estas direcciones de fallas determinan dos 
desviaciones de dirección NE-SW del Río 
Mira. Otros lineamientos de dirección N-S 
conducen el Río Mira a Colombia. El mapa 
geológico no muestra fallas con dirección N-S 
en el área de estudio, pero fallas con esta 
dirección aparecen en la parte suroeste de la 
Cuenca de Borbón, a lo largo del valle del Río 
Esmeraldas (Eguez et al., 2003), y en la costa 
oeste de Esmeraldas (Santana et al., 2001; 
Witt, 2001), relacionadas tambien con 
tectónica activa. Así se puede interpretar los 
segmentos del río con dirección NS como 
controlados por fallas formadas o reactivadas 
durante el evento de extensión E-W del 
Cuaternario. Despues de la desviación del Río 
Mira se ha ocurrido un encajonamiento de 
cerca de 200 m relativos a la altura del abanico  
El Placer. Esto sugiere que la desviación es 

relativamente antigua, y ocurrió probablemente 
antes del Holoceno. Una estimacíon de una 
edad mínima considerando una comparación 
con el encajonamiento del Río Paztaza de 5-6.7 
mm/año (Bès de Berk et al., 2005) indica un 
mínimo de 40.000 años. El cálculo del 
estrechamiento del Rio Pastaza indica una tasa 
como tasa máxima por para el estrechamiento 
del Río Mira, después de abandonar le red de 
drenajes del abanico. Considerando una tasa de 
erosión menor es posible que la desviación del 
Río Mira se inició durante el Pleistoceno 
tardío.  
 

C. Escala local parte baja: desviación del Río 
Bogotá en La Boca  
 
Los ríos Palabi, Tululbi y Bogotá son 
bruscamente reorientados hacia el suroeste en 
la parte baja del abanico El Placer (Fig. 2C). 
Se analizo en este item la desviación del Río 
Bogotá en La Boca (Fig. 3).  
 
En la cercanía de La Boca el  Río Bogotá tiene  
una elevación de 15-20 m entre colinas de 30-
40 m, con una pendiente de 0.15%. La brusca 
desviación del Río Bogotá hacia el SW ocurre 
a una elevación de 14 m a lo largo de un 
lineamiento de dirección NE-SW bordeanto las 
colinas ubicadas en la zona entre La Boca y 
San Lorenzo.  
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Aguas abajo de la desviación, la pendiente del 
río es de solo 0.03% con un patrón 
meandriforme dentro de una planicie de 
inundación. Un elemento clave es la 
observación de un valle seco a través de las 
colinas del norte de La Boca, en continuidad 
del Río Bogotá. Una pendiente de 0.14% es 
observada a través de las tierras elevadas, 
comparable con el 0.15% de la pendiente del 
valle del Río Bogotá aguas arriba de La Boca. 
La diferencia de elevación entre el fondo del 
canal del Río Bogotá y el valle seco en la zona 
de la Boca alcanza los 15 m, esto es 
interpretado como parte del movimiento 
vertical de una  falla a lo largo de las colinas 
de La Boca. Este conjunto de elementos 
geométricos como morfológicos permite 
interpretar la desviación del Río Bogotá en La 
Boca como el resultado del movimiento de la 
Falla de La Boca, que eleva las tierras altas y 
bloquea el drenaje (Fig. 3); Una situación 
similar explica la reorientación del Río Tululbi 
hacia el sur, a lo largo de un segmento de falla 
paralelo a la Falla de La Boca y alineado con 
morfo-estructuras regionales (Fig. 2C). El 
Patrón morfológico y el punto de desviación 
del Río Bogotá sugieren que el cambio es 
relativamente súbito, sin que existan 
morfologías intermedias que indiquen una 
evolución progresiva. 
 

D. Escala local costera: la confluencia 
Cayapas-Santiago  
 

La red de drenaje en forma cruzada, con 
morfologías fluviales diferentes, anastomosada 
y en meandros, que se observa en la parte baja 
río abajo de la confluencia de los ríos Cayapas 
y Santiago constituye un patrón no comun 
(Fig. 4). En la imagen SPOT 638-347 del 
22/03/1994 (Fig. 4) estos segmentos de la red 
de drenaje son marcados de 1 a 6. El drenaje 
mayor esta constituido por el Río Cayapas que 
viene de la vertiente andina con un curso en 
meandros (tramo 1-2). Se presenta un corto 
tramo anastomosado entre los puntos 2 y 3, 
pero se observa de nuevo un curso en 
meandros a lo largo del Río Los Atajos (tramo 
3-6), en la continuación del curso del Río 
Cayapas, río abajo del punto 3.  
 

Las características morfológicas de los ríos Los 
Atajos y Cayapas (tramos 1-2 y 3-6) son 
similares con las longitudes de onda de los 
meandros de 3-5 km, una sinuosidad cercana a 
1.8 (longitud del canal del río/longitud del 
valle del río) y ancho del canal de 150-250 m. 
El radio de onda del meandro con respecto al 
ancho de canal (L/W) de aproximadamente  15 
(entre 13 y 17) caracteriza un río con meandros 
equilibrados. El valor estandar para un curso 
equilibrado en ambientes tropicales es de 8 y 
11 segun Baker (1978), sin embargo, puede 
haber variaciones dependiendo de condiciones 
locales de clima y transporte de sedimentos 
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(Schumm et al., 2000). En la Amazonía 
Peruana con un clima poco diferente al de la 
zona de San Lorenzo se observaron valores de 
9-15, y los ríos claramente sub-equilibrados 
(con deficiencia de caudal) tienen valores 
encima de 30, y aquellos con exceso de caudal 
presentan cursos anastomosados (Dumont, 
1991). En este sentido se puede considerar el 
tramo constituido por el río Los Atajos como la 
continuación del Rio Cayapas, y la forma 
anastomosada que aparece río abajo de la 
confluencia con el Río Santiago como una 
forma superpuesta en un curso anteriormente 
meandriforme.  
 
Aguas abajo de la confluencia de los ríos 
Cayapas y Santiago (punto 2) el canal más 
activo corre por los puntos 2, 3 y 4. El 
segmento comprendido entre los puntos 2-4 se 
caracteriza por un patrón anastomosado 
iniciado aguas abajo de la confluencia entre los 
ríos Cayapas y Santiago.  
 
Existen dos formas de cambiar un curso 
meandriforme en un curso anastomosado: 
ampliar el caudal, o ampliar la pendiente 
(Schumm et al 2000). Considerando que la 
pendiente total es la misma entre el punto 2 y 
el nivel del mar por el Río Los Atajos de un 
lado y el estuario actual hacia La Tolita por el 
otro lado (longitud y diferencias de alturas 
similares), se tiene aqui una ampliación del 
caudal. Obviamente este exceso de caudal se 
inicia en la confluencia del Río Santiago con el 
Río Cayapas (punto 2).  El curso anastomosado 
sigue después hacia el NW, y la forma de 
separación del nuevo curso anastomosado 
respecto al curso meandriforme (punto 3) 
sugiere una avulsion iniciada en la curva de un 
meandro (crevasse splay) y la construcción de 
un nuevo canal a través de la planicie costera, 
incluyendo pasos sucesivos analizados por 
Smith et al. (1989) y sintetizados en Collinson 
(1996). Dos aspectos diferencian el caso del 
Río Cayapas como un modelo clásico de 
avulsion (Collinson, 1996; Smith et al., 1989). 
1- La avulsión se inicia desde la confluencia de 
los rios Cayapas y Santiago, lo que indica 
claramente que el proceso esta generado por un 
exceso de caudal proveniente del Río Santiago. 
2- Una avulsión termina generalmente por un 
retorno al  valor del caudal anterior, y un 
abandono parcial o total del canal del río  
(Collinson, 1996; Smith et al., 1989). Pero en 
el caso actual se observa que el Río Los Atajos 

permanece con el mismo canal despues de la 
avulsión, lo que significa que el exceso del 
caudal que generó la avulsión ha sido 
permanente, para así poder formar un nuevo 
canal (el estuario hacia La Tolita) y mantener 
el anterior (el Río Los Atajos).  
 
Esta interpretación señala la participación del 
Río Santiago en la formacion de la red de 
drenaje en forma cruzada. Winckel y Zebrozky 
(1997) indicaron la presencia de un curso 
abandonado del Río Santiago hacia el abanico 
El Placer, así como el cauce  poco desarollado 
del curso del Río Santiago entre el abanico El 
Placer y la confluencia con el Río Cayapas. 
Esto conduce a la hipótesis de que la avulsión 
no es simplemente una ampliación  del caudal 
por parte del Río Santiago, sino que se ha 
generado por un desvío de este, con todos los 
otros ríos del abanico El Placer, hacia el Rio 
Cayapas. El canal de forma anastomosada se 
observa río abajo hasta La Tolita, cortando 
abruptamente los cordones litorales. Río abajo 
de La Tolita se observa una forma clasica de 
estuario, con cordones que se paralelizan con 
la forma estuarina. Este patrón de estuario 
indica que el nuevo estuario generado por la 
avulsión se formó cuando la línea de costa 
estaba en la cercanía de La Tolita, cortando los 
cordones litorales de la parte anterior de la 
planicie litoral por un canal de tipo fluvial, y 
desarollando una forma clásica de estuario en 
la parte exterior.  
 
2.  Análisis de los lineamientos y planos de 
fallas  
 
Al suroccidente y norte de San Lorenzo un 
claro alineamiento es observado en la imágen 
de SPOT y las fotografias aéreas de los años 
1982 y 1983, definiendo el límite entre el 
plano costero y las tierras altas de San Lorenzo 
(Fig. 5). En el campo se observó que este 
corresponde a un escarpe de 10 a 20 m de alto, 
visible por más de 10 km. Este escarpe ha sido 
previamente identificado e interpretado como 
una falla activa (Eguez et al., 2003; Santana 
and Dumont, 2002; Dumont et al., 2005), por 
el límite con el plano litoral.  
 
El plano de falla del segmento oriental de la 
Falla de San Lorenzo puede ser observado bien 
hacia San Lorenzo (Fig. 5). Allí tiene una 
dirección N40-60°E y un buzamiento de 70 a 
80° hacia el noroeste, cortando areniscas 
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arcillosas rojas de la Formación Cachabi. El 
cálculo de los ejes de esfuerzos por el método 
de Carey (Carey, 1979; Carey and Mercier, 
1987), indican una dirección de máximo 
esfuerzo σ1 cercano a la vertical, y σ2 y σ3
cercanos a la horizontal con dirección N80°E y 
N170°E, respectivamente. El trazo del 
segmento noroccidental de la falla de San 
Lorenzo a través de la planicie costera de 
manglares comprueba el movimiento de la 
falla posteriormente a la transgresión del 
Holoceno medio.  
El final de la actividad tectónica del Holoceno 
corresponde a una extensión N-S con un 
movimiento de transtension a lo largo de fallas 
con dirección E-W y NE-SW. La dirección de 
la Falla de San Lorenzo es paralela a las fallas 
observadas en el borde sureste de la zona de La 
Boca.  Estas fallas determinan el levantamiento 
de La Boca ubicado entre La Boca y San 
Lorenzo. Son tambien paralelas a la Falla de 
Canandé al norte en Alto Tambo. El 
movimiento de todas estas fallas no 
necesariamente es sincrónico, sino que son de 
la misma familia y representativas de las más 
recientes y probablemente fallas activas del 
área. 
 

3. Variación de la línea de costa a partir de 
la transgresión holocena  
 
Los cordones litorales constituyen sucesivas 
líneas de costa, de forma aproximadamente 
cronológicas asumiendo que la extensión 

lateral de los cordones litorales puede asumirse 
como un marcador de tiempo. Se usó esta 
sucesión de los cordones litorales a fin de 
fechar el evento de avulsión. 
 
La sucesión de cordones litorales se determinó 
usando dataciones con Carbono 14 en 19  
muestras cuya localización se observa en la 
Fig. 5.  
 
Se consideró 11 dataciones de cordones 
litorales de Tihay and Usselmann (1995), 
tomadas en la parte sur de la zona litoral (Fig. 
4, puntos A hasta G e I hasta L). Estos datos se 
realizaron sobre conchas de los cordones 
litorales, obtenidas en perforaciones de 1 a 2 m 
de profundidad. Las otras 8 dataciones (Fig. 5, 
puntos H y M hasta Q) se realizaron durante 
este estudio, de las cuales siete se obtuvieron 
en material orgánico, encontrado a 
profundidades de 1-2 m mediante vibrocores 
en las áreas húmedas de bajiales, y una 
(muestra O) se obtuvo en un depósito de 
cordón litoral. La edad más antigua (6880-
6660 BP, muestra P), se obtuvo en un tronco 
encontrado en la parte interna de la zona 
estuarina, al nivel de la más baja marea. A lo 
largo de las playas presentes, los troncos se 
encuentran preservados en la parte superior de 
la playa, hacia el tope de los cordones litorales, 
en su parte posterior. La posición presente de 
este tronco implica una subsidencia cercana al 
valor del rango mareal (3.5 m) desde 6880-
6660 BP. Las edades han sido llevadas a un 
gráfico de edad / distancia de la línea de costa 
(Fig. 6). 
 
El diagrama evidencia una tasa promedio de 
acreción de los cordones litorales de 2-2.5 
m/año desde aproximadamente 6000 BP (Fig. 
6). Sin embargo un análisis mas detallado 
sugiere tres grupos de puntos, definiendo dos 
periodos de rápida acreción entre ellos. La 
posición de las muestras empleadas en la 
definición de dos secciones a través del 
margen interior (Fig. 6, X1-X2 y X3-X4) y uno 
a través de un primero (Fig. 6 Y1-Y2). A 
través del margen interno X1-X2, la sección 
muestra tasas promedio de construcción de 
cordones litorales de 1.75 m/año entre 5935-
5581 BP (muestra I) y 4230-3806 BP (muestra 
L), y la sección X3-X4 de 0.7-1.0 m/año entre 
6880-6660 BP (muestra P) y 5050-4860 BP 
(muestra N). Datos del margen exterior a lo 
largo de la sección Y1-Y2 muestra una primera 
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y rápida construcción a una tasa superior de 5 
m/año entre 3251-2584 BP (muestra D) o 
3200-2780 BP, muestra M) y 2781-2340 BP 
(muestra G), disminuyendo a 1m ano-1 durante 
el periodo mas reciente. Los datos no muestran 
cambios en el rango de 4200-3200 BP (datos L 
y M, D o E, Fig. 4 y 6), el patrón del diagrama 
sugiere una discontinuidad mas que un cambio 
progresivo. 
 

DISCUSIONES 
 
1. Una sucesión de cambios morfológicos 
relacionados 
 
Cuatro importantes cambios morfológicos han 
sido identificados: 1- la desviación del Río 
Mira hacia el norte en la cabecera del abanico 
El Placer, 2- la desviación de la red de drenaje 
del abanico El Placer al sur-occidente, 3- la 
avulsión y formación de un nuevo estuario 
hacia La Tolita, y  4- los cambios de velocidad 
de la variación de la línea de costa.  
 
Es posible considerar que todos estos cambios 
morfológicos son independientes. Sin 
embargo, existe una gran coherencia y relación 
de un cambio con otro, y la hipótesis soportada 
aquí es que hay una relación entre uno y otro.  
 
La desviación del Río Mira en Alto Tambo, 
presenta el mismo estilo de desviación 
controlado por fallas que lo que se ha 
observado en la parte inferior del abanico El 
Placer, pero corresponde a un evento iniciado 
por lo menos en el Pleistoceno tardío, y 
anterior a los cambios observados en la zona 
litoral, entre La Boca y la costa.  
 
La desviación del drenaje en La Boca implica 
la presencia y el movimiento de la falla de La 
Boca. Las fallas de La Boca y San Lorenzo son 
paralelas, bordeando el levantamiento de La 

Boca  que es responsable de la desviación del 
drenaje del abanico El Placer hacia el Río 
Cayapas y el aumento del caudal.   
 
Este incremento del caudal desde la 
confluencia de los Ríos Cayapas y Santiago es 
responsable del cambio de morfología fluvial 
de meandriforme a anastomosado desde el 
punto de confluencia, y la avulsión que formó 
en  nuevo estuario a través del plano costero. 
La morfologia del estuario con una parte alta 
fluvial y una parte baja estuarina soporta estas 
interpretaciones, y los datos de variación de la 
línea de costa fechan el evento a 2800-3200 
BP.  
 
2. Evidencias de deformaciones asociadas a 
actividad sísmica del plano costero 
 
Antes de los 4000 BP la tasa de construcción 
de los cordones litorales es baja (0.7-1.7 
m/año). Después hay un faltante en el intervalo 
de 4200-3200 BP. Un periodo de rápida 
acreción (5 m/año) aparece después de 4000-
3600 BP, y en el rango de tiempo 3200-
2700/2700-2300 BP (Fig. 6). Desde 2000 BP 
hasta el presente se ha observado una 
progresiva reducción de la tasa de acreción 
(cercana a 1 m/año), pero la tasa presente 
durante los últimos 100 años de fuerte 
actividad sísmica no esta documentada. 
 
La rápida acreción de los cordones litorales 
durante el periodo intermedio puede 
coresponder a un exceso del aporte 
sedimentario hacia la costa, o al movimiento 
vertical del plano costero debido a la co- o 
post- deformación sísmica. La desviación del 
río en las tierras altas de La Boca esta asociada 
con una disminución de la pendiente previa, lo 
que no favorece un aumento del aporte de 
sedimento a la costa. Variaciones climáticas de 
corto tiempo pueden estar relacionadas con 
aquellas presentes en la construcción de 
cordones litorales, pero tales variaciones son 
generalmente de alta frecuencia y así no 
pueden explicar la disminución progresiva de 
la acreción litoral desde 3000 años. Los datos 
obtenidos sugieren correlacionar el periodo de 
rápida acreción de cordones litorales en el 
periodo 3200-2300 BP con un levantamiento 
del plano costero co o post-sísmico. Por la 
duración del periodo de rápida accreción y la 
progresiva reducción de esta accreción hacia el 
presente es muy probable que este relacionado 
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a levantamientos post-sismicos. En una 
plataforma de baja pendiente un leve 
levantamiento puede hacer avanzar cordones 
litorales cientos de metros en dirección al mar. 
La presencia de bancos emergidos de ostras 
muertas en posición de vida (Fig. 4) soporta 
esta hipótesis. 
 
3. Relación con la zona sísmica 
 
La actividad de la zona sísmica del área de 
Esmeraldas-Tumaco esta originada en la zona 
de subducción (Collot et al., 2004, 2002; Herd 
et al., 1981). El estado de  los esfuerzos 
obtenido de la inversión de soluciones focales 
de los sismos de subducción (Fig. 5) muestra 
un acortamiento ENE-WSW (Ego et al., 1996). 
La comparación con el estado de esfuerzos de 
la Falla de San Lorenzo (Fig. 5) sugieren una 
permutación de acuerdo a σ1→ σ2; σ2 → σ3 y
σ3 → σ1, que es coherente con la 
acomodación de la deformación en la placa 
superior, favorecido por la subducción oblicua.  
 
CONCLUSIONES 
 
En una zona conocida por su alta sismicidad y 
potencialidad de ocurrencia de deformaciones 
activas, en donde ninguna deformación en 
relación con estas características había sido 
identificada, la combinación de datos de 
morfología de drenaje, tectónica de fallas y  
variación de la línea de costa, permite 
identificar y fechar importantes cambios 
morfológicos, los cuales si ocurrieran 
actualmente serían causas de grandes desastres.  
 
La evolución de la red de drenaje en el área de 
San Lorenzo, describe una desviación de esta 
en el abanico El Placer hacia el Río Cayapas, 
lo que forma una avulsión y la apertura de un 
nuevo estuario a través del plano costero de 
cordones litorales. El proceso de avulsión se 
fecha en el intervalo de 2.800-3200 BP  por la 
edad de los cordones litorales en la zona de 
cambio en la morfología del estuario. El evento 
de avulsión es llamado el evento “La Tolita” 
por la posición del sitio arqueológico de La 
Tolita en el punto en el que los canales de 
avulsión alcanzan la costa. 
 
La interrupción del abanico El Placer y los 
cambios morfológicos están claramente 
relacionados al movimiento de fallas. La 
desviación hacia el norte del Río Mira en las 

cabeceras del abanico esta asociada con el 
movimiento de la falla de Canandé Norte, y 
con otras fallas de dirección N-S. El 
movimiento de la falla de La Boca formando el 
levantamiento de La Boca desvia el drenaje de 
la parte central del abanico hacia el Río 
Cayapas, abriendo un nuevo nexo hacia este 
río. Este levantamiento es limitado hacia el 
NW por la falla de San Lorenzo, que define el 
borde del plano costero y presenta evidencias 
de movimientos durante el Holceno. Estas 
relaciones falla-morfología son interpretadas 
como el  efecto de uno o varios sismos fuertes 
en la época 3200-2800 BP.  
 
Elementos adicionales e independientes 
provienen del análisis de la variación de la 
línea de costa estimada por la posición de los 
cordones litorales. Un periodo de fuerte 
acreción de los cordones litorales continúa al 
evento de La Tolita después de los 2800-3200 
BP. La transición al periodo reciente de baja 
acreción es progresiva en los cordones 
litorales, y no esta aparentemente relacionada 
con oscilaciones climáticas o con el aumento 
en el aporte de sedimentos, sino a  pequeños 
levantamientos del margen costero en relación  
con un evento o una sucesión  de eventos 
sísmicos. El periodo presente, documentado 
durante el siglo pasado, esta caracterizado por 
una alta actividad sísmica, pero no se conoce 
precisamente cual es la tasa de acreción de 
cordones litorales en el área. Esta precisión 
puede ayudar a especificar el periodo histórico 
presente  que incluye los sismos de Tumaco de 
1906 de 8.8 Mw. posiblemente comparable con 
el periodo de rápido crecimiento de cordones 
asociados al periodo 2800-3200 BP. 
 
Finalmente, una relación tentativa puede 
hacerse entre la morfología y la evolución 
cultural en el área. Es de notar la posición 
particular del sitio La Tolita, hacia el sitio de la 
costa donde el canal de avulsión ha sido 
abierto (Fig. 4). La ocupación pre-Colombina 
del área estudiada es dominada por la cultura 
La Tolita, una de las más importantes 
ocupaciones costeras  a lo largo de la costa 
Sudamericana (Buchard, 1985; Valdez, 1987). 
El establecimiento poblacional en La Tolita se 
inicia cerca de 3000 BP, y el pico del 
desarrollo ocurrió entre 2250 y 2000 BP 
(Valdez, 1987). De acuerdo a Valdez (1987), la 
localización del sitio La Tolita en el estuario de 
Santiago-Cayapas, cerrado hacia el Océano 
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Pacífico, es el resultado de una estrategia para 
el fácil acceso hacia aquellas áreas a lo largo 
del litoral, al igual que al interior del 
continente. En el caso de La Tolita, el nuevo 
patrón de la red de drenaje del Río Santiago, 
permitió mayor accesibilidad al área andina, 
aumentando la capacidad de adquirir recursos 
mayores en particular hacia la zona de oro del 
alto Santiago. El puerto marítimo de La Tolita 
con accesos fáciles a zonas costeras como 
andinas después de la avulsión del nuevo 
estuario ha dado al centro La Tolita su 
reputación cultural y su hegemonía económica. 
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