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Procesos y riesgos volcanicos
Volcanic processes and risk

J. Lépez-Ruiz’, J. M. Cebria’

RESUMEN

Los magmas se generan en cuatro ambientes geodinamicos diferentes: a) en los margenes de placa
constructivos, en los que se incluyen las dorsales centro-oceanicas y las cuencas tras-arco; b) en los
margenes de placa destructivos, como los arcos-isla y los margenes continentales activos; ¢) en zonas
de intraplaca oceanica, y d) en zonas de intraplaca continental.

En las dorsales, en los arcos-isla intraoceanicos y en las islas ocednicas los magmas sélo se pueden
generar en el manto superior, ya que en estas areas no existe corteza continental, pero en los marge-
nes continentales activos y en las areas de intraplaca continental la corteza puede jugar un papel mas o
menos importante. A su vez, las dos zonas del manto superior en las que potencialmente se pueden ori-
ginar magmas son la litosfera y la astenosfera.

El mecanismo por el que se originan los magmas en cada uno de estos ambientes geodinamicos es
diferente. En los margenes de placa constructivos la astenosfera asciende adiabaticamente y funde. En
los margenes destructivos la generacion de magmas esta relacionada con la subduccion. Finalmente,
en areas de intraplaca continental el magmatismo esta asociado a fendmenos de extension producidos
por fendmenos tales como la indentacion y la delaminacion o bien esta relacionado con plumas mantéli-
cas, como ocurre en general en areas de intraplaca oceanica.

El tipo de erupcion depende de la composicion del magma, y sobre todo de su temperatura, viscosi-
dad y contenido en gases. En general, los magmas basalticos (que tienen contenidos en SiO, compren-
didos entre 45 y 52%, temperaturas de 1.000-1.200 °C, viscosidades del orden de 10-10? Pa-s y baja
abundancia de gases) extruyen de forma tranquila o moderadamente explosiva, dando lugar a erupcio-
nes de tipo hawaiano o estromboliano. Por el contrario, los magmas acidos (que tienen contenidos en
SiO, superiores al 63%, temperaturas de 700 a 900 °C, viscosidades entre 106 y 108 Pa-s y elevado
contenido en gases) y los traquitico-fonoliticos lo hacen de forma explosiva, generando erupciones de
tipo vulcaniano y pliniano.

A escala global las erupciones volcanicas y los fenédmenos asociados son mas infrecuentes y gene-
ran menos victimas y danos que otros riesgos naturales. Segun la informacion recopilada en la mas
reciente y completa base de datos (Witham, 2005), de los 176 volcanes/areas volcanicas que se inclu-
yen en la misma, mas de la mitad han sido responsables de mas de un incidente en el siglo xx, y de las
491 erupciones que han tenido lugar en este periodo de tiempo del orden del 50% han producido muer-
tes. De los diferentes materiales emitidos, las coladas y oleadas piroclasticas fueron las principales cau-
sas de muerte, seguidas de los lahares, que a su vez fueron la principal causa de heridos. Por el contra-
rio, las lavas y los piroclastos de caida generaron un nimero relativamente pequefio de muertes y heri-
dos, si bien los piroclastos de caida fueron responsables del mayor nimero de personas que perdieron
su casa y que tuvieron que ser evacuadas. Por otra parte, como las erupciones de los volcanes asocia-
dos a zonas de subduccion son, en general, mas explosivas y por ende mas peligrosas que las de los
volcanes de areas de intraplaca, las regiones en las que mas muertes se produjeron en el siglo xx fue-
ron el Caribe, Sudamérica, América Central y el Sudeste asiatico.

Palabras clave: generacion de magmas, dorsales ocednicas, arcos-isla, margenes continentales activos, zonas
de intraplaca, erupciones hawaianas, erupciones estrombolianas, erupciones vulcanianas, erupciones plinianas,
lahares, destruccion parcial edificios volcanicos, peligrosidad volcadnica, riesgo volcanico.
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ABSTRACT

Magmas are generated in four well-defined geodynamic settings: a) constructive plate margins, inclu-
ding mid-ocean ridges and back-arc basins; b) destructive plate margins, such as island arcs and active
continental margins; ¢) oceanic intraplate areas, and d) continental intraplate areas.

In mid-ocean ridges, intraoceanic island-arcs and oceanic islands, magmas can only be generated at
the upper mantle due to the absence of continental crust. On the contrary, the crust can play an impor-
tant role in continental settings. Additionally, the generation of magma in the upper mantle can be loca-
ted in the asthenosphere and the lithosphere.

The mechanisms of magma generation in each geodynamic setting is different. In constructive plate
margins, the asthenosphere rises adiabatically and melts. In destructive margins, melting is linked to
subduction. Finally, in continental intraplate areas melting is associated to extensional processes, which
can be linked to various phenomena such as indentation, delamination or mantle plumes, as in the case
of oceanic intraplate settings.

The eruptive mode depends strongly on the magma composition, and more precisely of its tempera-
ture, viscosity and gas content. In general, basaltic magmas (characterised by SiO, abundances bet-
ween 45 to 52%, temperatures of 1.000-1.200 °C, viscosities of 10-102 Pa-s and low gas content) erupt
in a quiet or moderately explosive way, producing hawaiian- or strombolian-type eruptions. On the
other hand, acid magmas (with SiO, higher than 53%, temperatures of 700-900 °C, viscosities between
10% and 108 Pa-s and high gas contents) are characterised by explosive, vulcanian- to plinian-type
eruptions.

At global scale, the volcanic eruptions and their associated phenomena are less frequent and involve
less victims and damage than other natural disasters. According to the recent database by Witham
(2005), from the 176 considered volcanoes and volcanic areas, only a half are related to more than one
incident in the 20" century. Additionally, from the 491 eruptions produced in that period, about 50%
resulted in deaths. Considering the type of materials erupted, pyroclastic density currents were the main
cause of death, followed by lahars, which are the main cause of injuring. On the contrary, lava flows and
pyroclastic falls involved a relatively low number of deaths and injuries even though pyroclastic falls were
responsible of a great number of people losing their homes or being evacuated. Since the eruptions of
the volcanoes associated to subduction areas are in general of greater explosivity and therefore more
dangerous than intraplate volcanoes, the regions where more deaths are linked to volcanic activity in the

20 century were the Caribbean, South and Central America, and SE Asia.

Key words: magma generation, mid-ocean ridges, island arcs, active continental margins, intraplate settings,
hawaiian eruptions, strombolian eruptions, vulcanian eruptions, plinian eruptions, lahars, partial destruction of volca-

nic edlifices, volcanic hazard, volcanic risk.

Introduccion

Las erupciones volcdnicas son, sin duda, las
manifestaciones mds espectaculares de la dindmica
interna de la Tierra. Como veremos, representan la
culminacién de un largo proceso que empieza con
la fusién de una porcién del manto o de la corteza
inferior, continda con la segregacion del liquido
silicatado generado del residuo refractario, sigue
con su ascenso y consiguiente evolucién geoquimi-
ca hacia zonas mds superficiales y finaliza con su
salida al exterior.

En esta revision se discute en primer lugar la
generacion de los magmas en los diferentes ambien-
tes geodindmicos y se describen los mas usuales
tipos de erupciones, lo que permite comprender el
fenémeno volcédnico desde una perspectiva global.
La dltima parte aborda los efectos del volcanismo
sobre la sociedad desde el punto de vista del riesgo
volcénico.

Una version abreviada de esta revision fue presen-
tada en el Curso Universitario de Verano sobre Ries-
gos naturales o inducidos por el hombre: Prediccion
y Prevencion, que se desarrollé en agosto de 2006 en
la Universidad de Santa Catalina de Burgo de Osma,
organizado por la Universidad de Cantabria.

Generacion de magmas

Los magmas se generan en la parte inferior de la
corteza o en el manto superior por la fusién de rocas
preexistentes, con intervencién de todas o sélo
algunas de las fases minerales presentes. Su compo-
sicién quimica se establece en base a las concentra-
ciones de los elementos mayores y traza, asi como a
determinadas relaciones de isétopos radiogénicos y
estables, que presentan las rocas magmaticas que
llegan a superficie. Los elementos mayores se
encuentran en una concentracién superior al 1%,
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por lo que su abundancia controla las fases minera-
les que se forman, mientras que los elementos traza
estan en concentraciones inferiores al 0,1%, lo que,
en general, impide la formacién de fases en las que
ellos son constituyentes esenciales.

La distribucién en superficie de las rocas volcani-
cas no es aleatoria, ya que los magmas sélo se gene-
ran en determinados ambientes geodindmicos: a) en
los margenes de placa constructivos, en los que se
incluyen las dorsales centro-ocednicas y las cuencas
tras-arco; b) en los margenes de placa destructivos,
como los arcos-isla y los margenes continentales
activos; ¢) en zonas de intraplaca ocednica, y d) en
zonas de intraplaca continental.

Las estimaciones sobre la actividad magmatica
media en los tdltimos 180 Ma (por ej., Crisp, 1984)
indican que en las dorsales centro-ocednicas se gene-
ra un volumen de magma de ~21 km?/afio, en las
zonas de subduccién estd en el rango 2,5-8 km?/afio,
mientras que en las dreas de intraplaca, tanto ocedni-
ca como continental, es de 2-4 km?/afio!. Como el
volumen total de magma generado estd comprendido
entre 26 y 34 km?/afio, el magmatismo de las dorsa-
les representa el 75% del total, el de las zonas de
subduccion el 20% vy el de intraplaca el 5%.

En las dorsales, en los arcos-isla intraocednicos y
en las islas ocednicas los magmas sélo se pueden
generar en el manto superior, ya que en estas areas
no existe corteza continental, pero en los margenes
continentales activos y en las dreas de intraplaca
continental la corteza puede jugar un papel mas o
menos importante. A su vez, las dos zonas del
manto superior en las que potencialmente se pueden
originar magmas son la litosfera y la astenosfera.

Como las propiedades sismicas de la corteza y el
manto indican que en condiciones normales ambos
se encuentran en estado sélido, para que se produz-
ca la fusion en cualquiera de estas zonas ha de tener
lugar algiin tipo de perturbacion de la temperatura,
de la presion o de las actividades de los componen-
tes volatiles. Aunque el aumento de temperatura
puede parecer a priori el proceso mds obvio que
produce la fusién, sin embargo las otras dos pertur-
baciones son mucho mds importantes. Esto es con-
secuencia, por una parte, de que en la astenosfera el
transporte de masa es mucho mas rapido que el
transporte de calor. Por otra parte, la litosfera se
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encuentra a una temperatura lo suficientemente alta
como para que sea necesario un importante aumen-
to de temperatura para que se produzca su fusion, y
los mecanismos que podrian incrementar su tempe-
ratura (por ej., la desintegracion radiactiva, el calor
de friccidn, etc.) tienen un papel reducido en la era
actual. Ademads, la fusién consume mucha energia
térmica, ya que, aunque el calor especifico de los
silicatos es relativamente bajo (0,2-0,3 cal/g), la
entalpia de fusién de una peridotita a 40 kbar es del
orden de las 135 cal/g.

De acuerdo con lo que acaba de ser expuesto, en
el caso del manto, los dos mecanismos dominantes
de generacién de fundidos son: @) la descompre-
sién, que facilita el ascenso de una porcién del
manto con mayor temperatura que la del manto que
atraviesa, y b) la adicién de volatiles, que reduce la
temperatura de fusion del sistema.

El ascenso de una porcién de manto, en forma
de pluma o como diapiro, tiene lugar en condicio-
nes casi adiabaticas (a razén de 0,3 °K/km o de
1,0 °K/kb), por lo que la pérdida de calor por con-
duccioén es despreciable. Por el contrario, su punto
de fusién decrece mucho mds rdpidamente al dismi-
nuir la presién, ya que la variacién es del orden de
los 10 °K/kb. Esto significa que la temperatura del
manto que asciende decrece menos que lo que dis-
minuye la temperatura de fusion, por lo que durante
el ascenso se alcanza un punto en el que la tempera-
tura ambiente excede a la de fusion, y comienza a
fundir.

Este ascenso puede tener lugar de forma pasiva o
activa. En los mdargenes divergentes, el manto
asciende pasivamente para rellenar el espacio deja-
do por la litosfera que se desplaza lateralmente.
Asimismo, en determinadas zonas de intraplaca
continental en las que ha tenido lugar un proceso de
adelgazamiento de la litosfera por desenraizamiento
convectivo o por delaminacidn, el ascenso astenos-
férico es también pasivo. Por el contrario, el ascen-
so de las plumas desde la discontinuidad de los
670 km o desde la capa D” es activo, ya que este
material caliente y de baja densidad se considera
que es parte integral de la conveccion de la Tierra

La adicion de voldtiles, principalmente H,O y
CO,, reduce considerablemente la temperatura
requerida para que se inicie la fusién. El aporte de

' Aunque el volumen de magma generado en areas de intraplaca es actualmente insignificante, en el pasado geoldgico ha sido
mucho mas importante. Por ejemplo, durante la formacion de los basaltos de plateau que preceden a la fragmentacién continental,
se arrojaron ingentes volimenes de magma que cubrieron extensas superficies. En estos periodos el magmatismo intraplaca fue

probablemente el dominante.
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agua a una peridotita que se encuentra por debajo
de la temperatura de su solidus hidratado, tiene
lugar en las zonas de arco-isla y de borde continen-
tal activo, en donde la deshidratacion de la corteza
ocednica que subduce aporta a la cufia de manto
situada encima, fluidos ricos en agua y elementos
traza de elevado radio iénico.

En el caso de la fusion de la corteza, los mecanis-
mos mds probables son: a) la desintegracion radiac-
tiva en una corteza engrosada durante la orogénesis;
b) el calor que transmite la intrusién de magmas
derivados del manto, y ¢) el aumento del flujo tér-
mico originado por el reemplazamiento del manto
litosférico por manto astenosférico.

Tanto en el manto como en la corteza, durante los
primeros estadios de la fusién, el liquido permanece
en los espacios intergranulares de la roca que esta
fundiendo, hasta que la fraccién fundida alcanza un
valor minimo en que puede comenzar la segregacion.
La velocidad de segregacion estd controlada por la
diferencia de densidades entre el liquido silicatado y
los cristales del residuo (AQ), siendo proporcional a
1/AQ?. Cuanto mds elevada es la profundidad a la
que tiene lugar la fusién, menor es el contraste de
densidades entre el liquido y el residuo, y cuando AQ
se aproxima a cero disminuye la posibilidad de que
la segregacion tenga lugar. La profundidad a la cual
AQ se aproxima a cero se encuentra entre los 100 y
los 200 km (30-70 kbar), por lo que hay que suponer
que los liquidos que se originen a mayor profundidad
deben permanecer en su zona de generacion.

La dindmica del proceso de fusién no es todavia
completamente conocida, aunque algunos trabajos
tedricos y experimentales (ver por ej., Maaloe,
1985) han contribuido a una mejor comprension de
esta cuestion. Todos los autores admiten que existen
cinco tipos de fusién: en equilibrio, fraccionada,
continua, por zonas y en desequilibrio.

La fusién en equilibrio tiene lugar durante un
periodo de tiempo suficientemente largo, por lo que,
hasta el momento en que se produce la segregacion,
se alcanza el equilibrio entre el fundido y el sélido
residual. En la fusién fraccionada el fundido estd en
equilibrio instantdneo con las fases residuales pero
se separa de las mismas continua y completamente
seglin progresa la fusién. La fusién continua es un
proceso intermedio entre los dos anteriores, ya que
se produce la separaciéon de fracciones de fundido
continua pero no completamente. En la fusién por
zonas el fundido pasa a través de un sélido y cada
cristal individual interacciona y se equilibra con éI.
Por tltimo, la fusién en desequilibrio o no difusiva
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estd gobernada por los coeficientes de difusiéon de
los elementos traza en los minerales y el fundido no
se equilibra con todo el sélido residual. Una des-
cripcion detallada de estos procesos desde un punto
de vista petrogenético se puede encontrar en Benito
y Lépez-Ruiz (1994).

En los apartados que siguen se revisan los meca-
nismos y las caracteristicas geoquimicas mds sobre-
salientes de los magmas generados en los diferentes
ambientes geodindmicos.

Zonas de intraplaca continental

Las zonas de intraplaca, tanto en dreas continen-
tales como ocednicas, constituyen un vasto domi-
nio. En estas zonas alejadas de los bordes de placa,
el volcanismo se distribuye de forma dispersa y
aparentemente aleatoria, que, como después vere-
mos, contrasta marcadamente con la linearidad y
continuidad del magmatismo que se localiza en los
bordes constructivos y destructivos.

En general se acepta que el magmatismo en estas
zonas estd intimamente asociado a fendmenos de
extension de la litosfera, ya que éstos favorecen el
ascenso de la astenosfera y como consecuencia su
fusién parcial. Entre los muchos mecanismos que
han sido sugeridos para explicar el adelgazamien-
to/estiramiento de la litosfera se pueden citar la
indentacién, el descenso simétrico de una porcién
engrosada de litosfera provocado por las corrientes
de conveccién de la astenosfera y la delaminacién
(ver por ej., Burg y Ford, 1997). Como se ha puesto
de manifiesto en Asia (y en otras zonas de antepais
deformadas) las placas no son lo suficientemente
rigidas como para que la deformacién se localice
solamente en sus bordes. Asi, la indentacion de un
bloque rigido sobre un bloque pléstico produce en
éste un campo de fracturas, constituido esencial-
mente por fallas transcurrentes subparalelas al plano
de indentacién, y una zona de extensién normal al
plano de indentacién, que se adaptan a la geometria
del sistema que provoca la deformacién. A su vez,
en una litosfera previamente engrosada, la porcion
mantélica de la misma es mds densa que la astenos-
fera subyacente, por lo que aquélla puede resultar
gravitacionalmente inestable y desenraizarse y hun-
dirse en la astenosfera, por conveccién o por dela-
minacion (fig. 1). El subsecuente reajuste isostatico
que tiene lugar y el incremento del gradiente geotér-
mico pueden producir extension y la fusion parcial
de la astenosfera.
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Fig. 1.—Principales modelos propuestos para explicar el mag-
matismo en zonas continentales que han experimentado so-
breengrosamiento litosférico (En Burg y Ford, 1997).

Mas controvertido es el papel que juegan las plu-
mas en la extension y en la generacién de los
basaltos continentales. En unos casos, las plumas
mantélicas son las responsables de la fusién y de la
extension. En otros, las plumas actdan de forma
pasiva y el magmatismo se atribuye a la extensioén
sobre dreas de manto con anormalmente alta tem-
peratura. Finalmente, en otro tercer grupo de casos
(por ej., en la provincia volcadnica cenozoica de
Europa), el volumen de magma generado es tan
reducido que es mds apropiado relacionar el volca-
nismo con la intrusién de diapiros de manto subli-
tosférico.

En el modelo desarrollado por McKenzie y Bic-
kle (1988) el volumen de liquido generado estd con-
trolado por la temperatura de la astenosfera y por el
grado de adelgazamiento de la litosfera. Asi, si la
litosfera tiene un espesor de 100 km y sufre un fac-
tor de extension de 5 (lo que significa que su super-
ficie final es 5 veces superior a la inicial)? y la tem-
peratura potencial® de la astenosfera es normal (esto
es, aproximadamente 1.280 °C) se generan 2 km de
magma. Sin embargo, bajo similares condiciones de
la litosfera, si la temperatura potencial de la aste-
nosfera es 100 °C mads alta se producen casi 10 km
de magma y si esta tltima se incrementa en 150 °C
sobre la temperatura normal se producen casi 15 km
de magma.

En el modelo que acaba de ser descrito (ver tam-
bién White y McKenzie, 1989 y Arndt y Christen-
sen, 1992), la mayor proporcién de fundido (> 96%)
procede de la astenosfera o de la pluma y sé6lo una
minima parte de la porcién litosférica del manto.
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Segtn esta conclusidn, que es una inevitable conse-
cuencia de que estos autores suponen que el manto
litosférico y el astenosférico son anhidros y tienen
idénticas caracteristicas de fusion, las lavas que
exhiben caracteres geoquimicos que no son tipicos
de los basaltos ocednicos (como p. ej. altas relacio-
nes entre elementos de elevado radio iénico y de
elevado potencial idnico, relativamente altos valo-
res is6topicos de Sr y bajos de Nd) han tenido que
adquirir dichos caracteres al atravesar la litosfera.

Durante los primeros estadios de la extension el
manto litosférico es relativamente potente, se
encuentra a una temperatura no muy alta y no pre-
senta una intensa fracturacion, y la corteza tiene una
densidad relativamente baja. En consecuencia, los
magmas basdlticos que se generan se desplazan
hacia la superficie a velocidades reducidas, del
orden de los 8-30 cm/s (Luhr et al., 1995), y tienden
a concentrarse en el limite manto-corteza, en donde
interaccionan con las rocas de la corteza inferior,
sufren contaminacién por asimilacién y adquieren
una signatura geoquimica particular. Por el contra-
rio, los magmas generados en una etapa de exten-
siéon mds avanzada ascienden a través de una litos-
fera mas fracturada y atraviesan facilmente la corte-
za continental, ya que ésta ha aumentado su densi-
dad por las intrusiones maficas que se le han afadi-
do durante los episodios precedentes. La velocidad
a la que ascienden estos magmas hacia la superficie
es alta, del orden de los 5 m/s (Spera, 1984), por lo
que muy frecuentemente incluyen xenolitos de peri-
dotitas. Ademds, su signatura geoquimica es mas
primitiva y no exhiben anémalas concentraciones
en elementos traza ni elevadas relaciones isotépicas
de Sr y bajas de Nd, al no haber asimilado rocas
corticales.

Puesto que buen niimero de basaltos continenta-
les exhiben una signatura geoquimica tipicamente
litosférica, Gallagher y Hawkesworth (1992) y
Bradshaw ez al. (1993) han desarrollado un modelo
alternativo al previamente expuesto en el que el
manto astenosférico es anhidro y el litosférico con-
tiene una pequefia cantidad de volatiles. Bajo estas
condiciones, los calculos efectuados por los citados
autores indican que durante un proceso de extension
se producen significativos volimenes de magma
por fusién del manto litosférico. Ademas, la fusién

2 El grado de extension se determina por la extension areal que sufre una parte de la litosfera y se expresa generalmente por el fac-

tor B, que es la relacion entre el &rea de la superficie final e inicial.

3 Se define como temperatura potencial de la astenosfera la que tendria en la superficie si hubiera ascendido de forma adiabatica y

sin sufrir fusion.
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de esta porcion del manto tiene lugar antes de que
se inicie la de la astenosfera, si bien a medida que
progresa la extension se incrementa la cantidad de
fundido que procede de la astenosfera. De acuerdo
con este modelo, los basaltos que exhiben los carac-
teres geoquimicos antes mencionados —entre los
que se encuentran la mayor parte de los basaltos de
plateau— son el resultado de la fusién de peridoti-
tas empobrecidas en componentes basalticos, que
subsecuentemente han experimentado un enriqueci-
miento en volatiles y en elementos incompatibles.
Este enriquecimiento, que en muchos casos parece
haber sido algo selectivo, ya que ha introducido
relativamente poco Nb y Ti, puede tener una edad
Proterozoica, y es el responsable de los relativa-
mente altos valores isotdpicos de Sr y bajos de Nd
de dichos basaltos.

Como ha quedado implicito en los pérrafos pre-
cedentes, los magmas que se generan en zonas de
intraplaca continental exhiben un amplio espectro
de composiciones. Ademads de los basaltos toleiticos
de plateau, que dan lugar a las grandes provincias
igneas y que estdn asociados a la fragmentacién de
los continentes, también son caracteristicos de estas
zonas los magmas transicionales subalcalinos, los
basaltico-alcalinos, los tipos basaniticos y nefelini-
ticos marcadamente subsaturados en silice e incluso
los tipos ultrapotdsicos (leucititas y lamproitas) y
las carbonatitas. Salvo en las provincias en las que
se generan magmas toleiticos de plateau, en el resto
puede ocurrir que los términos mds bdsicos no sean
los predominantes, sino que las lavas félsicas (tra-
quitas, fonolitas, etc.) adquieran una proporcién
importante.

Dorsales centro-ocednicas

Las dorsales centro-ocednicas (que no siempre se
localizan en el centro del océano) representan el sis-
tema volcanico mas largo (~60.000 km) y continuo
de la Tierra.

En estas dreas las placas litosféricas se separan
pasivamente, por lo que la astenosfera asciende
adiabaticamente para rellenar el espacio y, en con-
secuencia, funde parcialmente. El magma generado
asciende y se va agregando a los bordes de las pla-
cas y de esta forma se va generando nueva corteza
ocednica. El proceso de generaciéon de magmas en
estas zonas se puede considerar un caso extremo (en
el que el factor de extension tiende a infinito) del
tratado en el apartado anterior.

J. Lépez-Ruiz, J. M. Cebria

La morfologia, la estructura y las escalas espacio
temporales del magmatismo varian notablemente
con la tasa de extensioén de la dorsal (ver por ej.,
Perfit y Davidson, 2000). Las dorsales con baja
velocidad de extension (10-40 mm/afio), como la
dorsal del Atlantico, tienen amplios y relativamente
profundos valles axiales (8-20 km de ancho y 1-2
de profundidad) y la zona neovolcdnica se extiende
préacticamente a todo lo ancho del mismo. En estas
dorsales dominan las lavas almohadilladas, las cua-
les tienden a formar pequefias protuberancias o
montes submarinos mas o menos circulares, que
frecuentemente coalescen dando lugar a crestas en
la zona mas interna del valle axial. La presencia de
estos pequefios montes submarinos en la zona neo-
volcdnica de las dorsales de baja velocidad de
extension es una caracteristica de las mismas, ya
que en las de elevada tasa de extension e incluso en
las intermedias no existen (o son muy raros) los edi-
ficios en la zona neovolcdnica. En las dorsales de
alta velocidad de extensién (80-160 mm/afio) no
existe un valle central sino que la zona axial es una
pequeiia depresion, que tipicamente tiene una pro-
fundidad de 5 a 40 m y una anchura de 40 a 250 m,
en la que se localiza la zona neovolcdnica. Las lavas
que se generan en estas dorsales son muy fluidas,
por lo que las coladas son relativamente delgadas
(< 4 cm) y su superficie intensamente plegada y
deformada, en marcado contraste con las bulbosas
pillow-lavas que dominan en las dorsales de baja
velocidad de extension.

Los magmas que se generan en estas zonas
corresponden mayoritariamente a basaltos toleiti-
cos, pobres en K,O y en elementos traza de elevado
radio i6nico y tierras raras ligeras. Otra caracteristi-
ca geoquimica es su baja abundancia en elementos
voldtiles. Este escaso contenido en voldtiles y sobre
todo la elevada presion hidrostatica a la que extru-
yen las lavas en las dorsales centro-ocednicas, por
la masa de agua que soportan, explican la emision
no explosiva de los magmas en estas zonas, y por
consiguiente la ausencia de material pirocldstico en
las mismas.

Aunque estos basaltos forman un grupo relativa-
mente homogéneo, sobre todo si se les compara con
las lavas que se generan en otros ambientes geodi-
namicos, sin embargo existen pequefias aunque sig-
nificativas diferencias en las rocas de la corteza
ocednica, ya que junto a los tipos empobrecidos en
los elementos antes citados existen otros enriqueci-
dos en dichos elementos (los denominados E-
MORB en la literatura inglesa). Estas pequefias
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diferencias sugieren que en la astenosfera existen
porciones empobrecidas y enriquecidas y que las
tasas de fusién y los grados de diferenciacién y
mezcla no son idénticos en todos los segmentos de
las dorsales.

Cuando una pluma se inyecta en o cerca de una
dorsal centro-oceanica, como es el caso de Islandia,
el incremento de temperatura que produce la pluma
da lugar a la generacién de una corteza ocednica
mads potente que la que existe en dreas alejadas de
plumas. Los efectos de la pluma también se detec-
tan en la composicién de los basaltos de estas dreas,
que son mas ricos en MgO (como consecuencia de
una mayor tasa de fusién), con mayor abundancia
en elementos incompatibles, mds altos valores iso-
topicos de Sr y Pb y mas bajos de Nd. La geoquimi-
ca de estos basaltos sugiere que resultan de la mez-
cla de componente astenosférico, tipicamente
empobrecido en elementos incompatibles y con
bajas relaciones isotopicas de Sr y Pb y altas de Nd,
y material de la pluma, mdas rico en elementos
incompatibles y mas radiogénico.

Zonas de intraplaca ocednica

El volcanismo de estas zonas estd representado
tipicamente por las islas ocednicas, si bien los mon-
tes submarinos que se generan lejos de los bordes
de placa también se localizan en estas dreas. Los
montes submarinos son pequefias estructuras volca-
nicas, muy abundantes, sobre todo en el Pacifico en
donde se calcula que hay probablemente mas de un
millén, que s6lo excepcionalmente crecen hasta
alcanzar el estadio de isla ocednica. A su vez, las
islas ocednicas son ingentes estructuras pluténico-
volcanicas que llegan a alcanzar més de 10.000 m
sobre el fondo ocednico (lo que las convierte en las
mds altas elevaciones de la Tierra)?, en las que
aproximadamente el 90% de su masa se encuentra
bajo el nivel del mar. Su distribucién es aparente-
mente aleatoria y de hecho algunas islas (por ej.,
Islandia, Azores y Ascension) se localizan sobre o
cerca de una dorsal, y otras (por ej., Canarias y
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Cabo Verde) casi en el borde del océano. Por otra
parte, en cuencas ocednicas como el Atlantico, con
baja tasa de extension, las islas forman archipiéla-
gos constituidos por un nimero de islas relativa-
mente pequefo, mientras que en cuencas de elevada
velocidad como el Pacifico forman perfectas alinea-
ciones’.

Los montes submarinos altamente fértiles, en los
que la actividad magmatica es significativamente
superior a la erosiva, crecen hasta emerger sobre el
nivel del mar, originando islas ocednicas. En su
evolucién hacia islas pasan por varios estadios, en
los que aumenta progresivamente la vesicularidad
de las lavas, la proporcién de productos volcano-
clasticos y brechas, asi como la de los depdsitos que
resultan de la destruccién parcial de los edificios
(ver Schmidt y Schmincke, 2000).

En el primer estadio el monte submarino crece
bajo una columna de agua de 1.000 a 5.000 m. Si
surge en una corteza ocednica joven, casi desprovis-
ta de sedimentos, el magma atraviesa aquella y
forma sobre su superficie un apilamiento de lavas
almohadilladas. Por el contrario, si se genera sobre
una corteza ocednica antigua, con una importante
capa de sedimentos, el magma no puede, por con-
traste de densidades, atravesar esta ultima capa, por
lo que fluye lateralmente. En este caso el edificio
volcédnico surgird cuando las sucesivas intrusiones
formen una potente base sobre la que asentarse. En
este estadio de aguas profundas la actividad intrusi-
va y extrusiva tiene aproximadamente la misma
importancia, por lo que los pequefios plutones, los
sills y los cortejos de diques, por una parte, y las
lavas almohadilladas, por otra, son los materiales
predominantes. Cuando la actividad magmaética
progresa, la pendiente del monte submarino aumen-
ta, lo que provoca procesos redeposicionales, en los
que se forman fragmentos y brechas de lavas almo-
hadilladas, que se depositan sobre los flancos y las
faldas del edificio en construccion.

En el estadio de profundidad intermedia de la
masa de agua (< 500 m) los productos extrusivos
que se generan son similares a los del estadio prece-
dente, aunque mds vesiculares; también se pueden

4 Por ejemplo, el volcan Mauna Loa (Hawai) se eleva 4.172 m sobre el nivel del mar y 17.080 m sobre el fondo oceanico. En conse-
cuencia, si se mide desde su base es 8.200 m mas alto que el Monte Everest, que, como es bien sabido, es la montafia mas alta

de la Tierra.

5 Por ejemplo, las ocho islas principales de Hawaii (Hawaii, Maui, Kahoolawe, Lanai, Molokai, Oahu, Kauai y Niihau) y los montes
submarinos de la protuberancia de Hawaii y de la cadena Emperador forman una alineacién de casi 6.000 km en el N del Pacifico
(ver Clague y Dalrymple, 1987). Esta alineacion estéa formada por mas de 100 volcanes, que en conjunto superan el millon de kil6-
metros cubicos de lava. La edad de la cadena progresa desde el SE (donde existen volcanes activos) hacia el NO, siendo de 75-

80 Ma la edad de los volcanes méas antiguos.
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originar depésitos hidroclasticos y/o piroclasticos.
La profundidad a la que se genera este volcanismo
explosivo depende del contenido en voldtiles de los
magmas. Asi, en los liquidos basélticos alcalinos
ricos en voldtiles la fragmentacién explosiva
comienza hacia los 1.000 m, mientras que en las
toleitas pobres en volétiles (~ 0,1% de H,O) aquélla
se desarrolla a los 100-200 m. En las etapas finales
de este estadio se pueden producir erupciones sub-
marinas de tipo surtseyano, que generan conos sub-
marinos o subaéreos de material piroclastico.

Por dltimo, en el estadio emergente se generan
conos y depdsitos de material pirocldstico por enci-
ma del nivel del mar, mientras que las lavas entran
en el mar, dando lugar a hialoclastitas y brechas
que forman los denominados deltas de lava. Este
estadio concluye cuando los depdsitos de tefra se
cubren de coladas de lava mas o menos volumino-
sas, generadas en erupciones de tipo hawaiano y
estromboliano.

En la evolucién subsecuente (esto es, ya en un
ambiente subaéreo) se pueden distinguir dos esta-
dios de crecimiento, separados por un periodo de
reposo volcanico. Siguiendo la terminologia que se
ha utilizado en las islas Hawaii (ver por ej., Peterson
y Moore, 1987), se les denomina estadio en escudo
y estadio de rejuvenecimiento o post-erosivo.

El estadio en escudo (denominado asi por la
forma que tienen los volcanes que se generan) es el
mds importante volumétricamente, ya que al final
del mismo casi toda la superficie de la isla ha sido
construida. En este estadio se desarrollan uno o
mas edificios, que se forman por el sucesivo apila-
miento de coladas de lava. Los volcanes que se for-
man tienen una base ancha y pendientes suaves. La
composicion de las lavas es predominantemente
basaltica (de tipo alcalino o transicional en muchas
islas y de tipo toleitico en Hawaii y Galdpagos). En
las islas Hawaii este estadio tiene una duracién
media de 1 Ma, pero en Fuerteventura, Gran Cana-
ria, Tenerife y La Gomera es de al menos 7,5 Ma
(Carracedo, 1999).

Asociado al rdpido crecimiento de las islas,
durante este estadio tienen lugar importantes desli-
zamientos gravitacionales en los flancos de los edi-
ficios, que producen gigantescas avalanchas de
escombros que, al penetrar en el mar, pueden pro-
vocar tsunamis. En las islas Hawaii la mayor parte
de los deslizamientos se producen en los flancos
sumergidos, ya que la pendiente de estos es mayor
que la de las laderas emergidas (Mark y Moore,
1987). Por el contrario, en las islas Canarias las
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laderas que se desestabilizan son las emergidas, que
tienen mds pendiente que las submarinas (Mitchell
et al.,2002).

El estadio de rejuvenecimiento o post-erosivo se
caracteriza por erupciones volumétricamente mucho
menos importantes que las del estadio precedente y
muy dispersas, tanto espacial como temporalmente.
Las lavas generadas cubren en parte los relieves ero-
sivos originados en la fase de inactividad volcénica
que separa los dos estadios evolutivos subaéreos.

En las islas Hawaii el trdnsito del estadio en escu-
do al de rejuvenecimiento produce un cambio en el
quimismo de las lavas, que pasan de esencialmente
toleiticas a alcalinas. Por el contrario, en las Cana-
rias y en Cabo Verde no se produce ningin contras-
te quimico al pasar de estadio. Otra significativa
diferencia en la evolucién subaérea de las islas
Hawaii y de las Canarias es que el volumen de las
lavas emitidas en el estadio post-erosivo es muy
pequefio en las primeras y relativamente importante
en las Canarias, en dos de cuyas islas se han forma-
do grandes estratovolcanes, como el Roque Nublo
(entre 5,6 y 2,7 Ma) en Gran Canaria y Cafadas
(entre 3,5 Ma y 150.000 anos) y el Teide (que
comenz6 a formarse hace 200.000-150.000 afos
aproximadamente y todavia es activo, si bien parece
que su actividad decliné hace 30.000 afios) en Tene-
rife (ver por €j., Ancochea et al., 1999, Pérez Torra-
do, 2000 y Carracedo et al., 2007).

Cuando cesa completamente la actividad volcéani-
ca la isla entra en la fase final de su evolucién.
Durante esta etapa, el enorme peso sobre la litosfera
de la masa de lava generada y la mayor o menor
elasticidad de aquella provocan el progresivo hundi-
miento (subsidencia) de la isla, y la formacién de
atolones en zonas tropicales o guyots en aguas frias,
hasta que se produce la desaparicién de la isla y su
conversion en un nuevo monte submarino. Por esta
razon, las islas Hawaii tienen una vida relativamen-
te corta (~ 7 Ma), ya que se hunden a velocidades
de 2-2,5 mm/afio, lo que significa subsidencias de
2-4 km desde su emergencia. En las islas Canarias
esta etapa final no se ha producido, posiblemente
por asentarse sobre una litosfera mas vieja (jurasica,
~175-155 Ma), y por ende mds gruesa y menos
elastica, que la litosfera bajo las Hawaii, que es de
edad cretdcica (~80 Ma). Bajo estas condiciones las
islas permanecen emergidas hasta que las catastrofi-
cas pérdidas de masa producidas por deslizamientos
gravitacionales primero y la accién erosiva mds
tarde las desmantela completamente, lo que requie-
re periodos de tiempo largos (Carracedo, 1999).
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Aunque el enfriamiento de la litosfera ocednica
controla en primera aproximacion la batimetria de
los fondos ocednicos, en todos los océanos existen
numerosas protuberancias que no estin relacionadas
con este factor. La caracteristica mds sobresaliente
de estas protuberancias de 1.000 a 2.000 km de did-
metro es su coincidencia espacial con grandes edifi-
cios volcéanicos (Crough, 1983). Esta coincidencia
es tan evidente que se puede decir que todas las
islas y montes submarinos coronan una protuberan-
cia y viceversa. Puesto que estas zonas se encuen-
tran alejadas de los bordes de placa, Wilson (1963)
propuso para ellas el nombre de puntos-calientes y
Morgan (1971, 1972) supuso que bajo ellas existen
unas columnas de manto de elevada temperatura a
las que denominé plumas.

Extrapolando los resultados experimentales reali-
zados por varios autores (Whitehead y Luther,
1975, Griffiths y Campbell, 1990, etc.) con fluidos
de diferente viscosidad y temperatura, podemos
suponer que las plumas mantélicas constan de cabe-
za y tallo (fig. 2). La cabeza es heterogénea, puesto
que contiene material de la zona de manto en la que
se genera la pluma y de la zona de manto que atra-
viesa durante su ascenso. Por el contrario, el tallo
s6lo esta constituido por material del manto profun-
do, ya que no engloba durante su ascenso manto
adyacente. Como el manto que engloba la cabeza de
la pluma se encuentra mds frio, la temperatura en la
misma serd apreciablemente inferior a la del tallo.

En lo que concierne a la zona de generacion de
las plumas mantélicas, la hipdtesis mds amplia-
mente aceptada es la de que se originan en el limi-
te manto-nicleo (capa D”). No obstante, algunos
autores también aceptan que se pueden originar en
el limite entre el manto superior y el manto infe-
rior (discontinuidad de los 670 km). La primera
hipétesis implica que el nicleo se encuentra a mds
alta temperatura que el manto inferior y que gene-
ra el suficiente flujo calorifico para que las plumas
asciendan hasta la base de la litosfera. A su vez, la
segunda hipdtesis implica que la conveccién en el
manto debe tener lugar, al menos parcialmente, en
dos capas, separadas por una interfase, en el limite
manto superior-manto inferior. Campbell y Grif-
fiths (1992) sefialan tres importantes argumentos
que estan a favor de la hipétesis del limite manto-
nucleo: @) la existencia de plumas cuyas cabezas
alcanzan un diametro del orden de los 1000 km,
como las que se requieren para formar los ingentes
volimenes de lavas que caracterizan los basaltos
de plateau continentales y ocednicos; b) la posi-
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Fig. 2.—Esquema de la formacion, ascenso e impacto en la
base de la litosfera de una pluma mantélica producida a partir de
una inestabilidad quimico-térmica en el limite manto-nucleo
(capa D”), segun Campbell y Griffiths (1990).

cién fija de unos puntos calientes con respecto a
otros, y c) el flujo calorifico total de la Tierra
requiere que al menos el 70% del calor se genere
en el manto inferior. Si existe una capa térmica en
el limite manto superior manto inferior, este calor
debe ser transmitido a la superficie por las plumas,
lo que resulta inconsistente con el bajo flujo tér-
mico (< 10%) estimado para todas las plumas
identificadas.

Mais recientemente las tomografias sismicas (véa-
se por ej., Zhao, 2001) han puesto de manifiesto que
la mayor parte de los puntos calientes detectados en
superficie se localizan sobre anomalias térmicas que
penetran hasta el limite manto-niicleo, lo que sugiere
que muchas plumas se generan en la capa D”. No
obstante, algunos puntos calientes no estdn enraiza-
dos hasta esta profundidad. Estos puntos calientes
podrian estar asociados con otras zonas de baja velo-
cidad todavia no detectadas, ser el resultado de un
desplazamiento lateral de una pluma del primer
grupo, o bien derivar de una zona no tan profunda
como la capa D” (por ej., la zona de transiciéon) o
por un proceso diferente del que se generan las plu-
mas asociadas al limite manto-nicleo.

Cuando la cabeza de una pluma llega a la base de
la litosfera se produce el frenado y el aplastamiento
de la misma, por lo que aquélla puede llegar a
alcanzar un didmetro de 1.000 a 2.000 km (fig. 2).
La descompresion adiabética que se produce origina
la fusion parcial de la misma. En este escenario, la
actividad magmadtica comienza con la generacion de
basaltos de plateau, tanto si la litosfera bajo la que
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Fig. 3.—Distribucion de los basaltos de plateau generados en los ultimos 250 Ma y asociacién de los mismos con puntos calientes

conocidos o supuestos (En Richards et al., 1989).

llega la pluma es continental como oceanica, y con-
tinda, bajo tasas de produccién de magma entre uno
y dos 6rdenes de magnitud mds bajas, con la gene-
racion de las tipicas islas y montes ocednicos.

El volumen de magma producido depende funda-
mentalmente de tres factores (ver por ej., White,
1993): temperatura de la pluma, espesor de la litos-
fera situada encima y velocidad a la que se mueve la
placa sobre la pluma. Segtn el modelo desarrollado
por Watson y McKenzie (1991) para Hawaii, un
aumento de la temperatura de la pluma de 100 °C
casi duplica la produccién de fundido. Si la litosfera
es potente el volumen de fundido que se origina es
escaso, ya que la descompresion que se produce es
insuficiente. Por el contrario, si el espesor de la
litosfera es reducido, porque se trata de una litosfera
ocednica joven o porque se estd produciendo un pro-
ceso de estiramiento y adelgazamiento, la descom-
presion origina un importante volumen de magma.
Finalmente, la productividad del fundido es m4s alta
en plumas que se localizan bajo placas que se mue-
ven a velocidad relativamente alta que en las que se
sitdan en placas que se desplazan a baja velocidad.
En las primeras, tanto los fundidos solidificados
como el manto residual menos denso que se genera
tras la extraccion del magma se alejan rapidamente
del 4rea de interaccion de la pluma, lo que facilita la
descompresion de nuevas porciones de manto de la
pluma, mientras que en las segundas el engrosa-
miento de la litosfera que se produce tiende a inhibir
la descompresién de las nuevas porciones de manto.

La reconstruccion de las trazas de buen nimero
de puntos calientes actuales ha puesto de manifiesto
que su actividad comienza con la generacién de
basaltos de plateau, asociados con la ruptura de un
continente, y continda, bajo tasas de produccion
magmadtica entre uno y dos 6rdenes de magnitud
mds bajas, con la generacién de las tipicas islas y
montes submarinos (fig. 3).

Como ha sido expuesto anteriormente, los magmas
que se generan en estas dreas corresponden mayorita-
riamente a basaltos alcalinos y rocas asociadas, aun-
que también se conocen islas en las que predominan
los tipos toleiticos. No es inusual que en estas areas
coexistan series volcdnicas diferentes. Por ejemplo,
en las islas Galdpagos, en las Hawaii y en las Ker-
guelen existen lavas de las series alcalina y toleitica,
si bien una de ellas es predominante. Asi, en las islas
Hawaii los tipos toleiticos constituyen mas del 90%
del total de las rocas volcdnicas existentes.

Arcos-isla y mdrgenes continentales activos

En estas zonas la litosfera ocednica subduce bajo
un arco-isla (como los que se localizan en el borde
occidental del Pacifico, desde las Aleutianas hasta
Tonga-Kermadec) o bajo un margen continental
(como el que se localiza a lo largo de la costa occi-
dental de América). Durante la subduccion, los
diferentes componentes de la litosfera [esto es, las
peridotitas (harzburgitas y lherzolitas) variablemen-
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te empobrecidas; los basaltos y gabros generados en
las dorsales y los sedimentos depositados sobre la
capa basaltica], experimentan un progresivo aumen-
to de temperatura y de presién, y como consecuen-
cia una serie de reacciones metamorficas. El efecto
neto de este metamorfismo es una importante deshi-
dratacion del material que subduce y la adicién de
una fase fluida rica en H,O, CO, y en elementos
traza de elevado radio i6nico a la cufla de manto
situada por encima de la zona de Benioff.

En este escenario, la mayor parte de los autores
acepta que la adicién de fluidos a la cufia de manto
suprasubduccién es el mecanismo responsable de la
fusién en estas zonas. Esta idea es compatible con
los modelos térmicos establecidos para las zonas de
subduccién, ya que en buen nimero de casos la
placa que subduce estd por debajo de su soélidus a
las profundidades correspondientes a las del arco
volcdnico (100-150 km). Asimismo, las tomografias
de detalle realizadas en zonas de subduccién activa
sugieren la existencia de una zona de baja velocidad
en la cufia de manto suprazona de subduccion.

A pesar de lo que acaba de ser expuesto, los limites
de estabilidad de las fases hidratadas presentes en los
diferentes componentes de la placa que subduce
sugieren que la deshidratacién se realiza casi comple-
tamente bajo la regién ante-arco (es decir, antes de
llegar a la profundidad correspondiente al arco-volca-
nico)®. Esto obliga a pensar a algunos autores, como
por e¢j., Tatsumi (1989), que el H,O derivada de la
placa que subduce no es el desencadenante directo de
la generacion de los magmas en estas zonas, sino que
mds probablemente la porcién de la cufia de manto
situada sobre la zona de subduccién, hidratada y
metasomatizada por los fluidos procedentes de la
placa que subduce, es arrastrada, junto con la corteza
ocednica, hacia abajo, hasta que llega a zonas de mas
elevada P y T en que la deshidratacion de pargasita y
flogopita provoca el desprendimiento de agua. Cuan-
do este frente de emigracion de agua alcanza la zona
en la que se sobrepasa el sélidus de la peridotita
hidratada comienza la fusién, dando lugar al complejo
volcanismo que caracteriza a estas zonas.

Aunque la fase fluida procede mayoritariamente
de la corteza ocednica, sin embargo el que en algu-
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nos magmas calco-alcalinos de arcos islas y de mar-
genes continentales se haya detectado la presencia
de componentes derivados de sedimentos, sugiere
que fluidos procedentes de éstos también pueden
invadir una importante porcién del manto.

Los magmas generados en estas dreas exhiben una
amplia variacién composicional, ya que existen tipos
toleiticos (pobres en K,0), calco-alcalinos e incluso
shoshoniticos (ricos en K,0)". En general, el mag-
matismo mas temprano es de naturaleza toleitica,
mientras que el posterior es de naturaleza calco-alca-
lina. En arcos-isla maduros y en bordes continenta-
les tipo andino pueden generarse asimismo magmas
shoshoniticos. Todas las rocas volcdnicas de estas
dreas estan enriquecidas (en menor medida en los
tipos toleiticos que en los shoshoniticos) en elemen-
tos traza de elevado radio iénico (Ba, Rb, Sr, Cs,
Pb), aunque su caracteristica geoquimica mas sobre-
saliente es su empobrecimiento en elementos traza
de elevado potencial iénico (Nb, Ta, Zr, Hf, Ti,), y
especialmente en Nb, Ta, Ti y Zr. El exceso de ele-
mentos traza de elevado radio iénico y el defecto de
elementos traza de elevado potencial i6nico que tipi-
camente exhiben estas rocas, se atribuye a que el
componente que subduce contiene fases minerales
residuales (como rutilo, esfena, ilmenita, perovskita)
que retienen preferentemente los elementos traza de
elevado potencial i6nico. En consecuencia, los flui-
dos/fundidos derivados de la placa que subduce
estan empobrecidos en elementos de elevado poten-
cial i6nico. Cuando estos fluidos/fundidos se infil-
tran en la cufia de manto situada encima le transfie-
ren este empobrecimiento y, por tanto, los magmas
que se generan en este manto peridotitico metasoma-
tizado exhiben dicha signatura geoquimica.

El amplio espectro composicional que muestran
las lavas de bordes constructivos, que contrasta
notablemente con el caricter relativamente monéto-
no del magmatismo de las dorsales centro-ocednicas,
es un reflejo de que la generaciéon de magmas en los
arcos-isla / bordes continentales activos es un proce-
so muy complejo. Esta complejidad se debe a que en
su génesis pueden intervenir varios componentes:
a) la cufia de manto situada por encima de la zona de
subduccién [la cual a su vez puede ser de tipo dorsal

6 En muchas zonas de subduccion, la profundidad de la zona sismica bajo el frente volcanico es del orden de los 125 km (Gill, 1981).

7 En arcos-isla excepcionales, en los primeros estadios del magmatismo se generan lavas inusuales, denominadas boninitas, muy
ricas en MgO y en SiO, y con muy bajas concentraciones en todos los elementos traza incompatibles, a excepcion de los de eleva-
do radio i6nico. Asimismo, en arcos-isla en los que subduce corteza oceanica joven, que se encuentra por consiguiente a relativa-
mente alta temperatura, se generan lavas adakiticas, caracterizadas por unas elevadas relaciones La/Yb y Sr/Y (> 9y > 50, res-
pectivamente) y bajas concentraciones de ytrio y tierras raras pesadas (Y < 20 ppmy Yb < 2 ppm), lo que sugiere que proceden de
la fusién parcial a alta presion de corteza oceanica, en la que el granate es fase residual.
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(empobrecida) o de tipo isla ocednica (enriquecida)];
b) la corteza ocednica que subduce (compuesta por
basaltos de fondo oceanico variablemente metamor-
fizados y sedimentos ocednicos), y ¢) la corteza con-
tinental. También contribuyen a esta diversidad las
modificaciones que los mecanismos de cristalizacién
fraccionada y asimilacién pueden introducir en el
quimismo de estos magmas durante su transito hacia
la superficie. El problema se complica todavia mas
si se tiene en cuenta que la participacion de alguno
de los componentes que acaban de ser enumerados,
como por e€j., los sedimentos, puede tener lugar
como fluido, como fundido o incluso ser incorpora-
do globalmente a la fuente.

Extrusion de los magmas

Una erupcioén volcénica es la salida a la superfi-
cie de un magma. Como hemos visto en los aparta-
dos precedentes, es el final de un largo proceso que
comienza en el manto superior o en la base de la
corteza con la generaciéon de un liquido silicatado,
continda con la segregacién y ascenso del mismo
hacia zonas mas superficiales y culmina con su
extrusion, previa acumulacién o no en camaras
magmadticas intracorticales.

El tipo de erupcién depende de la composicién
del magma y sobre todo de su temperatura, viscosi-
dad y contenido en gases. Asi, los magmas basalti-
cos (que tienen contenidos en SiO, comprendidos
entre 45 y 52%, temperaturas de 1.000-1.200 °C,
viscosidades del orden de 10-10? Pa-s y baja abun-
dancia en gases) extruyen de forma tranquila o
moderadamente explosiva, dando lugar a erupcio-
nes de tipo hawaiano o estromboliano. Por el con-
trario, los magmas 4cidos (que tienen contenidos en
Si0, superiores al 63%, temperaturas de 700-
900 °C, viscosidades entre 10% y 10® Pa-s y elevado
contenido en gases) lo hacen de forma explosiva,
generando erupciones de tipo vulcaniano o pliniano.

Aunque varios mecanismos internos y externos
pueden provocar erupciones, todos los autores acep-
tan que uno de los factores fundamentales es la des-
gasificacion de los magmas. En su zona de genera-
cion los magmas estan subsaturados en componentes
volatiles, por lo que admiten una fraccién mas o
menos importante de gases (fundamentalmente H,O,
CO,, SO,, HCI y HF) en disolucién. En general, el
contenido en voldtiles aumenta al hacerlo el porcen-
taje de Si0O,, razén por la que los magmas basélticos
contienen menos gases que los magmas andesiticos,
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daciticos o rioliticos. Asimismo, el contenido en
volatiles aumenta con la diferenciacién, ya que los
primeros cristales que se forman (olivino, piroxenos,
plagioclasa, etc.) no incorporan elementos voldtiles
en su estructura, por lo que éstos se concentran en el
liquido residual. En consecuencia, la diferenciacion
y la vesiculacién producen una sobrepresion en el
magma, que puede ocasionar la fracturaciéon de las
rocas suprayacentes, iniciandose asi una erupcién
mas o menos explosiva.

Cuando los magmas ascienden hacia la superfi-
cie, decrece la presion a la que estdn sometidos, por
lo que la presién parcial de voldtiles aumenta y
aquéllos pasan a estar sobresaturados con respecto a
algunas o a todas las especies gaseosas. En estas
condiciones, comienza a separarse una fase gaseosa
en el magma, y empieza la nucleacién de burbujas
que contienen aquellos volatiles.

En general, los magmas basélticos comienzan a
exolver CO, hacia profundidades del orden de los
30 km y H,O y S muy cerca de la superficie, hacia
los 150 m, nucledandose burbujas que subsecuente-
mente crecen. Las grandes burbujas ricas en CO, tie-
nen suficiente flotabilidad como para ascender a tra-
vés del magma, mientras que las mas pequenas bur-
bujas ricas en H,O permanecen casi estacionarias en
el fundido, por lo que ascienden al hacerlo éste.

La nucleacién de las burbujas tiene normalmente
lugar en la superficie de las pequefias irregularida-
des (por ej., 6xidos) que existen en el fundido. Su
desarrollo es debido a dos procesos complementa-
rios, que pueden operar conjuntamente: la difusion
de los voldtiles disueltos en el magma y la expan-
sién del gas contenido en la burbuja como conse-
cuencia del ascenso del magma (y por ende del des-
censo de la presion confinante).

Se acepta (ver por ej., Sparks, 1978) que cuando
el magma asciende rapidamente hacia la superficie,
las burbujas crecen por descompresion. Por el con-
trario, el crecimiento por difusidn, viene determina-
do por la composicion, la solubilidad, la concentra-
cion de los volatiles disueltos y el grado de sobresa-
turacién de éstos, y es favorecido por las relativa-
mente bajas velocidades de ascenso.

Si el magma sigue ascendiendo a niveles cada
vez mds superficiales, la fraccién de burbujas de
gas aumenta progresivamente y se va acumulando
en la zona superior del reservorio magmadtico, en
donde forma una capa de espuma. Cuando la frac-
cién de burbujas alcanza valores del orden del 65 al
75% (Sparks, 1978 y Gardner et al., 1996) la capa
de espuma magmatica experimenta fragmentacion,
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dando lugar a una suspensién de gas y gotas de
liquido que es la llamada columna eruptiva. Como
la fragmentacion produce una notable disminucién
de la viscosidad, la velocidad de ascenso de la sus-
pensién se incrementa notablemente, de forma tal
que el sistema particulas de liquido-gas puede llegar
a alcanzar velocidades de salida de 550 m/s en el
caso de magmas 4cidos y de 300 m/s en el de mag-
mas basicos (Wilson, 1980).

Tipos de erupciones y depdsitos que generan

Es bien sabido que las erupciones volcédnicas pre-
sentan una variada tipologia y que incluso durante
una misma erupcion el estilo de la actividad, y por
consiguiente la naturaleza y el tipo de productos
que se generan, puede cambiar en minutos, horas,
dias 0 meses®. Sin embargo, se acostumbra a clasifi-
car las erupciones en cuatro tipos principales:
hawaianas, estrombolianas, vulcanianas y plinianas.

Como han discutido varios autores (ver por ej.,
Cas y Wright, 1987) esta nomenclatura genera
muchos problemas, pero se encuentra tan arraigada
en la literatura geoldgica que resulta inamovible.
Cuando se utiliza esta sistemdtica se debe de tener
en mente que nos podemos estar refiriendo tanto a
una fase de la actividad durante la que el estilo de la
erupcién es homogéneo, como a aquellas erupcio-
nes en las que la fase dominante representa clara-
mente uno de estos estilos.

Un ejemplo de lo inadecuado de esta clasifica-
cion es que las erupciones hidromagmaticas quedan
fuera de la misma. Bajo este término se agrupan
aquellas erupciones producidas cuando los magmas
bésicos o acidos interaccionan con el agua, tanto en
medios marinos como continentales. Como se
observa en la llegada de coladas de lava al mar, el
contacto magma-agua no siempre genera fuerte
explosividad. Sin embargo, cuando el agua se
encuentra confinada (por ej., en un nivel fredatico)
esta interaccién implica la rdpida vaporizacién del
agua y por ende una sobrepresion, que da lugar a
erupciones de elevada explosividad (equiparables a
las de la actividad pliniana), con fuerte fragmenta-
cion del magma y la roca encajante. En este tipo de
actividad se encuentran las erupciones freatomag-
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maticas (cuando el magma entra en contacto con un
nivel fredtico) y las surtseyanas (producidas por la
extrusion del magma bajo el mar en niveles relati-
vamente someros).

Erupciones hawaianas y estrombolianas

Los magmas basdlticos, que tienen temperaturas de
erupcion de 1.100 a 1.250 °C, viscosidades compren-
didas entre 10-10? Pa-s y contenidos en H,O en gene-
ral inferiores a 1,5%, forman fuentes de lava incan-
descente que alcanzan una altura que s6lo excepcio-
nalmente sobrepasa los 500 metros, o una pequefia
nube eruptiva constituida por piroclastos de tamafio
reducido y gas, junto con piroclastos de mucho mayor
tamafio que siguen trayectorias balisticas.

Las fuentes de lava (frecuentes en Hawaii e Islan-
dia de ahi que se conozca a estas erupciones como
de tipo hawaiano) resultan de la expulsién de una
mezcla de gas y fragmentos de lava a velocidades
del orden de los 100 m/s (Wilson y Head, 1981). Se
forman cuando la velocidad de ascenso del magma
es superior a los 0,5-1 m/s, ya que bajo estas condi-
ciones la velocidad de crecimiento de las burbujas
es muy inferior a la de ascenso del magma. En este
tipo de erupciones la mayoria de los fragmentos de
lava son relativamente grandes (centimétricos a
métricos), por lo que pierden poca temperatura
durante su caida y cuando llegan a la superficie se
acumulan formando lavas que pueden llegar a viajar
largas distancias. Los piroclastos de menor tamafio
que se depositan en los bordes del conducto de sali-
da, no llegan lo suficientemente calientes como para
formar lavas desenraizadas, por lo que se acumulan
alrededor de la boca eruptiva, dando lugar a conos
de spatter o de cinder. Una pequefia fraccién puede
incluso depositarse a favor del viento formando
mantos de tefra (ver por ej., Head y Wilson, 1989).

Si la velocidad de ascenso del magma es inferior a
0,5 m/s las burbujas de gas tienen tiempo para ascen-
der, coalescer (lo que da lugar a burbujas que excep-
cionalmente llegan a tener varios metros de didme-
tro) y acumularse en la parte superior de la columna
de magma. Las explosiones de estas burbujas produ-
cen a intervalos casi regulares una nube vertical mas
o menos rapida (entre 30 y 250 m/s), compuesta por
una mezcla de piroclastos incandescentes y gas. La

8 Por ejemplo, en algunas erupciones consideradas como de tipo estromboliano, las explosiones son tan cercanas en el tiempo que
la actividad de la columna eruptiva es continua, como en las erupciones de tipo hawaiano. Asimismo, tiene lugar la extrusion de un
relativamente importante volumen de lavas. Por consiguiente, este tipo de erupciones deben considerarse como transicionales

entre las de tipo hawaiano y estromboliano (Parfitt, 2004).
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nube asciende y se expande en sentido horizontal
hasta alcanzar una velocidad cero. Al final del perio-
do de rapida desaceleracion, la mezcla de gas y
pequeiias particulas atrapa aire y forma una columna
eruptiva, que se impulsa esencialmente por convec-
cién y que llega a alturas cercanas a los 200 m. En
algiin caso excepcional, como por ej., en la erupcioén
del Eldfell (en la pequeia isla de Heimaey, Islandia)
en 1973, las explosiones individuales eran tan cerca-
nas en el tiempo que generaron una pluma eruptiva
sostenida que alcanzd alturas de 6-10 km (Blackburn
et al., 1976). Los grandes fragmentos (mayores de
0,2 m de didmetro) de lava arrojados dejan la nube
antes de llegar al final del periodo de desaceleracion
y forman conos de cinder, a menos de 500 m del con-
ducto de emisién. A su vez, las particulas mas peque-
fias (entre 1 y 50 mm de didmetro) son transportadas
en la columna convectiva hasta alturas del orden de
200 a 1.000 m, depositandose en un area inferior a
los 10 km? de la boca eruptiva.

Los materiales emitidos en estas erupciones lige-
ramente explosivas, conocidas como de tipo estrom-
boliano’, se encuentran a menor temperatura que los
generados en las erupciones de tipo hawaiano, inclu-
so antes de la salida de la boca eruptiva. Ademas,
experimentan mayor enfriamiento durante su perma-
nencia en la atmésfera que los hawaianos. Por todo
ello al acumularse sobre la superficie no coalescen
ni se sueldan, por lo que dan lugar a conos de
tefra/cinder alrededor del conducto de emision. Sélo
ocasionalmente se generan coladas de lava.

Erupciones vulcanianas™

Estas erupciones, que son tipicas de estratovolca-
nes basaltico-andesiticos y andesiticos, se diferen-
cian de otros estilos eruptivos en que generan cortas
(segundos a minutos) y pequefias a moderadas
explosiones, que emiten bombas y bloques a distan-
cias del orden de los 5 km. La nube de finas particu-
las de tefra asociada puede alcanzar alturas de
varios kilémetros (< 20), especialmente si se for-
man por repetidas explosiones. Otra caracteristica
de estas erupciones es la formacién de ondas de
choque atmosféricas, que se propagan delante de la
nube eruptiva a velocidades superiores a la del soni-
do (ver por ej., Morrissey y Mastin, 2000).
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Fig. 4—Desarrollo de una erupcién vulcaniana (en Carey, 2005).
En la parte inferior se ha esquematizado el proceso de exolucion
de los volatiles y la obstruccion del conducto. En la superior la frag-
mentacion del magma y de la porcion solidificada, la expulsion del
material piroclastico y la generacion de la nube eruptiva turbulenta.

La idea mas ampliamente aceptada es que estas
erupciones se generan por el aumento de presion
que los volatiles ejercen al concentrarse y quedar
atrapados en el interior del conducto, por encontrar-
se éste obstruido por una masa de lava procedente
de una erupcién anterior o una intrusién superficial
previa (fig. 4). No obstante, también se han pro-

9 Se denominan asi porque el volcan Stromboli, que forma una de las islas Edlias, al N de Sicilia, erupciona a intervalos regulares,

generando este tipo de actividad.

10 Esta denominacion fue propuesta por Mercalli en 1907 para describir las erupciones que tuvieron lugar en la isla de Vulcano (islas

Edlias o Lipari) entre 1888 y 1890.
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puesto otras hipdtesis para explicar la fuente de los
gases: el paso a vapor de aguas subterraneas por el
aumento de temperatura que provoca un cuerpo
magmitico y la violenta mezcla de agua y magma.

Las explosiones que se producen en estas erupcio-
nes dan lugar a fragmentos liticos mds o menos
grandes, que siguen trayectorias balisticas, asi como
a coladas de bloques y cenizas, coladas piroclasticas
y depdsitos de grano fino de caida. Las coladas de
bloques y cenizas y las piroclasticas se forman cuan-
do la masa de bloques y cenizas arrojada a la atmds-
fera cae sobre una superficie mds o menos inclinada.

Los componentes liticos de todos estos depésitos
son juveniles y no juveniles, constituyendo frecuen-
temente estos ultimos una elevada proporcién. Los
componentes juveniles, cuyo tamafio varia desde blo-
ques a cenizas, son angulosos, vitreos o cristalinos y
poco o moderadamente vesiculares. El que no pre-
senten una buena vesiculacion sugiere que los gases
estaban concentrados en la parte superior del conduc-
to de emision, a diferencia de lo que ocurre en otros
tipos de erupciones. A su vez, los fragmentos no
juveniles proceden de la masa de lava o del domo
que obstruia el conducto y de las paredes de éste.

Erupciones plinianas

Los magmas sdlicos (andesitas siliceas, dacitas,
riolitas, traquitas y fonolitas), que tienen temperatu-
ras de erupcion de 1.100-700 °C, viscosidades com-
prendidas entre 10°-10® Pa-s, contenidos en H,O del
orden del 4-7% y de CO, generalmente inferiores al
0,25%, generan grandes columnas eruptivas, produ-
cidas por la dispersiéon de fragmentos liquidos/plas-
ticos de magma, asi como de roca encajante y gas.
Teniendo en cuenta las caracteristicas de estos mag-
mas, es probable que las primeras burbujas se for-
men a profundidades cercanas a los 5 km, que estas
alcancen un volumen del 75% aproximadamente a
los 1,5 km y que a esa profundidad tenga lugar la
disrupcién del magma y la dispersion de las particu-
las producidas por la explosion de las burbujas de
gas (ver por ej., Wilson et al., 1980).

Aunque en estas erupciones conocidas como pli-
nianas (en honor de Plinio el Joven, que describi6 la
erupcién del Vesubio que produjo la destruccion de
Pompeya), los fragmentos de magma arrojados tie-
nen un amplio rango de tamafio, sin embargo la
mayoria de ellos son de granulometria fina. Por esta
razon, los piroclastos son arrastrados y transporta-
dos muy eficazmente por el gas liberado y en con-
secuencia su velocidad de caida es pequefia, compa-
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Fig. 5.—Desarrollo de una erupcién pliniana y diferentes zonas
de una columna pliniana (En Carey, 2005). En el esquema se
puede observar la exolucién de los volatiles durante su ascenso
hacia la superficie, la subsecuente fragmentaciéon del magma en
una mezcla de piroclastos y gases y su expulsion al exterior
para dar lugar a una espectacular columna eruptiva.

rada con la velocidad de salida de la dispersion a
través del centro emisor (entre 400 y 600 m/s).

En una columna pliniana se pueden distinguir
tres regiones diferentes (Sparks, 1986): zona de
chorro, zona convectiva y zona de difusién hori-
zontal (fig. 5). En la zona de chorro —que tipica-
mente sélo representa una pequefia fraccién del
total de la columna eruptiva— la mezcla de par-
ticulas y gas pierde rapidamente su energia cinética
debido a la gravedad, a la friccién con el aire y a la
incorporacion de grandes cantidades de aire atmos-
férico frio. De la zona de chorro se pasa a una zona
mads convectiva en la que se disipa la energia térmi-
ca y el aire atrapado es calentado, por lo que la
densidad total de la columna decrece, llegando a
ser inferior a la de la atmésfera, lo que favorece su
ascenso como nube convectiva. El techo de esta
zona viene definido por el nivel de densidad neu-
tra, en el que la columna eruptiva tiene la misma
densidad que la de la atmdsfera que la envuelve.
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Por encima de este nivel la columna contintia su
ascenso debido a su impulso, hasta una altura
maxima (H,) en la que se dispersa horizontalmente
bajo la influencia de los vientos dominantes. La
cantidad de aire atrapado y el intercambio térmico
con los piroclastos son fundamentales para propor-
cionar la flotabilidad necesaria para que la pluma
ascienda a una gran altura. La maxima altura que
puede llegar a alcanzar una columna eruptiva varia
entre 20 km en las erupciones plinianas menos
intensas y 35 km en las mas intensas.

Si en el momento en el que la columna eruptiva
pierde su impulso inicial, ésta es mds densa que la
atmésfera se produce su colapso. La mezcla de
piroclastos y gases se desplaza lateralmente a ras
del suelo como una corriente fluidizada de alta den-
sidad y con una elevada relacién particulas-gas.

Los factores que controlan si una columna erupti-
va forma una pluma térmica estable, que sélo gene-
ra depositos pirocldsticos de caida y nubes de ceni-
zas controladas por el viento, o colapsa dando lugar
a coladas piroclasticas son: el contenido en volatiles
del magma, las dimensiones de la boca eruptiva y la
tasa de masa arrojada (Sparks et al., 1978). Cuanto
mas alto es el contenido en volatiles del magma,
mas eficaz serd la mezcla de la columna con la
atmosfera y mas favorable el mantenimiento de la
pluma. Para una misma masa arrojada, cuanto mas
pequefia sea la dimension de la boca eruptiva mas
eficaz sera, asimismo, la mezcla con aire atmosféri-
co y mds favorable el mantenimiento de la pluma.
Finalmente, si la tasa eruptiva es muy elevada, la
cantidad de material presente en la columna sera
también alta, lo que provocara el colapso de la
columna, incluso si el contenido de volatiles es alto
y la boca eruptiva reducida.

Como los volétiles tienden a acumularse en el
techo de la cdmara magmatica, su contenido dismi-
nuye en general durante la erupcidén. Asimismo, el
que todos los dep6sitos piroclasticos contengan frag-
mentos de la roca del conducto indica que el tamafio
de la boca eruptiva aumenta durante la erupcion.
Ambos aspectos sugieren, y la asociacién de depdsi-
tos de tefra y de flujo cerca del centro eruptivo con-
firman, que la evolucién mds usual de una erupcién
pliniana es la formacién de una pluma ascendente,
con sus consiguientes depésitos de caida en una pri-
mera etapa, y el colapso de la misma y la generacién
de los correspondientes flujos pirocldsticos en una
fase posterior. Dicho de otra forma, las grandes
erupciones plinianas (con masas de descarga de 10°
a >10% kg/s) evolucionan desde una fase de columna
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Fig. 6.—Estabilidad de una columna pliniana en funcién de la
masa de descarga (MDR), del radio del conducto de emision, de
la velocidad de salida y del contenido en volatiles (en Cioni et
al., 2000).

convectiva a otra de colapso con la generacién de un
significativo volumen de ignimbritas, como conse-
cuencia de un incremento de la masa de descarga,
favorecido por el progresivo aumento del conducto
de emision (linea 1 de la fig. 6). A su vez, en una
relativamente pequefia erupcién pliniana (con masas
de descarga inferiores a 10° kg/s) la columna colapsa
al final de la erupcién por un progresivo empobreci-
miento en voldtiles (linea 2 de la fig. 6).

Los productos volcanicos que se generan en erup-
ciones plinianas en las que la columna eruptiva es
estable consisten fundamentalmente en depdsitos de
pumitas y cenizas. Estos depdsitos caen de la colum-
na durante su desplazamiento lateral a favor del vien-
to. Tipicamente los primeros forman capas de varios
metros de potencia, constituidas por fragmentos de
poémez, cristales liberados del magma durante las
explosiones y por fragmentos de rocas preexistentes
procedentes de las paredes del conducto de emision,
que se extienden cientos de kilémetros cuadrados.
A su vez, los depdsitos de cenizas tienen menor espe-
sor, ya que usualmente s6lo alcanzan potencias centi-
métricas, pero por el contrario se pueden dispersar
varios miles de kilémetros cuadrados.

Los piroclastos plinianos de caida forman depdsi-
tos en general bien estratificados y clasificados. Se
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Coloda pirocidstica

Nube de
cenizas

Fig. 7—Mecanismos de generacion de las coladas piroclasticas
(en Cas y Wrigh, 1987). a: colapso gravitacional de un domo;
b: colapso explosivo de un domo; c: colapso explosivo de un crip-
todomo provocado por un deslizamiento; d: explosiones discretas
con colapsos de columna discontinuos; e: columna eruptiva conti-
nua con colapsos de columna discontinuos; f: colapso instanta-
neo de la columna; g: explosion vertical seguida de colapso de la
columna, y h: colapso continuo de la columna eruptiva.

distribuyen arealmente siguiendo pautas elipticas, si
el viento sopla en el momento de la erupcién, o sub-
circulares, si hay ausencia de viento. Su potencia
sigue un decrecimiento exponencial con la distancia
al conducto de emision. Sin embargo, en la zona
mds préxima a éste hay un sobreengrosamiento
relacionado con la acumulacién de material que
sigue trayectorias balisticas, asi como con la mayor
sedimentacidn pirocldstica que se produce en los
margenes mas exteriores de la pluma convectiva.
Como expusimos mads arriba, si se produce el
colapso de la columna eruptiva se forman coladas
piroclasticas. Como indican Cas y Wrigh (1987)
estas coladas pirocldsticas se pueden originar por
otros mecanismos, tales como el colapso gravitacio-
nal de un domo, la disrupcién explosiva de un cuer-
po intrusivo superficial provocada por un desliza-
miento gravitacional, etc. (fig. 7). Sin embargo, la
gran mayoria de las ignimbritas (esto es, de las
coladas piroclasticas en las que los fragmentos de
pOmez son el componente mayoritario, que estdn
intimamente relacionadas con la génesis de las
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grandes calderas de colapso) se han originado por
colapso de una columna eruptiva.

Las coladas piroclasticas son corrientes de mate-
rial volcanico que tienen una alta concentraciéon de
particulas sélidas (entre las que se encuentran desde
cenizas hasta grandes bloques) y menor de gases,
que se comportan como un fluido. Se desplazan late-
ralmente a gran velocidad sobre la superficie, por lo
que pueden alcanzar grandes distancias. Su alta con-
centracion de particulas sélidas y su variada granu-
lometria son responsables de que estos depdsitos
tiendan a ser masivos y estén mal clasificados.

En una tipica colada pirocldstica en movimiento
se puede diferenciar el flujo principal, que constitu-
ye la colada pirocléstica propiamente dicha, que va
precedido por una oleada piroclastica diluida, que
devasta zonas que se extienden decenas a centena-
res de metros del flujo principal. A estos dos com-
ponentes se les asocia normalmente una nube de
cenizas acompaiiante, que puede ascender hasta una
altura de varios kilémetros, y que esta constituida
por particulas y gases extraidos del flujo principal y
de las oleadas marginales que se mezclan con la
atmoésfera. Como en las columnas eruptivas esta-
bles, estas plumas acompafiantes dan lugar a depd-
sitos de caida, que se sedimentan a una considerable
distancia del centro emisor.

Si el material fragmentado durante la erupcion es
expulsado lateralmente y no verticalmente, como con-
secuencia de la interaccién agua-magma, se origina
una mezcla turbulenta rica en gases pero con un con-
tenido en particulas sélidas reducido, que fluye sobre
la superficie, formando las llamadas oleadas piroclds-
ticas. Los depdsitos que se forman estan, en general,
peor clasificados que los de caida previamente consi-
derados, aunque su cardcter diluido hace que estén
mejor clasificados que las coladas piroclasticas. Estos
depdsitos no sobrepasan unos pocos kilémetros desde
su centro de emisién y ademds son mucho menos
voluminosos que las coladas piroclasticas.

Otros procesos relacionados
con el volcanismo: lahares y destruccion
parcial de los edificios volcanicos

Los lahares y la destruccién parcial de los gran-
des edificios volcanicos constituyen dos procesos
que, aunque no estdn necesariamente en conexion
directa con una erupcién, generan depositos en los
que los materiales volcanicos predominan o son sus
Unicos constituyentes.
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Lahares

Los lahares (término indonesio con el que se
conoce también a los depdsitos que se forman por
este proceso) son flujos de derrubios y fango que se
producen en volcanes que alcanzan una elevada
altura y tienen pendientes pronunciadas. Se generan
cuando una erupcién (fundamentalmente de coladas
y oleadas pirocldsticas) funde una parte de la nieve
y el hielo que cubre su cima o desplaza un significa-
tivo volumen de agua contenida en el criter. En
areas tropicales también se pueden formar por efec-
to de las lluvias torrenciales (en este caso se les
denomina lahares secundarios), sobre todo si una
erupcion reciente ha producido abundante material
pirocldstico suelto (ver por ej., Vallance, 2000).

Como insistiremos en la seccién siguiente, estos
flujos son altamente destructivos. Las elevadas pen-
dientes de los volcanes en los que se forman lahares
provocan el que los flujos de derrubios y fango lle-
guen a recorrer distancias considerables (raramente
superiores a los 300 km), a velocidades del orden de
los 100 km/h. Ademds, el estar saturados en agua
les permite desplazarse incluso sobre pendientes
suaves, por lo que pueden inundar dreas muy aleja-
das de su zona de generacion.

En la recopilaciéon de lahares relacionados con
erupciones historicas llevada a cabo por Major y
Newhall (1989), la mayoria de los volcanes que han
generado estos depdsitos se localizan en latitudes
superiores a los 35°, y los que se encuentran a lati-
tudes mas bajas alcanzan alturas por encima de los
4.000 m.

Al comenzar su descenso, la mds o menos ingen-
te masa de agua existente en el frente del lahar
puede incorporar una importante masa de sedimen-
tos (tipicamente del orden del 60%) y transformarse
en un flujo de derrubios. En zonas medias o distales
éste puede pasar a un flujo hiperconcentrado (con
mayor contenido en agua y una abundancia de sedi-
mentos marcadamente inferior al 60%) y, finalmen-
te, convertirse en una corriente de agua que sélo
transporta sedimentos de grano fino.

Los depésitos que generan los flujos de derrubios
son masivos, presentan una mala clasificacion y, en
algunos casos, son tan compactos y estdn tan endu-
recidos que resulta dificil romperlos. Los fragmen-
tos que contienen pueden ser monolitolégicos o
heterolitolégicos y redondeados o angulosos. Los
depésitos monolitolégicos son caracteristicos de
lahares que se han formado por una erupcién con-
temporanea, mientras que los heterolitolégicos son
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los que tipicamente se forman cuando el mecanismo
ha sido la fusién de la nieve y el hielo o las intensas
lluvias. Por tltimo, su espesor varia desde decenas
de centimetros a decenas de metros.

Los depdsitos derivados de flujos hiperconcentra-
dos muestran una mejor gradaciéon que los genera-
dos por flujos de derrubios. Pueden ser masivos,
pero usualmente presentan una ligera estratifica-
cién. Su espesor varia desde unos pocos centime-
tros a varios metros.

Como sefiala Vallance (2000) ninguna de las
caracteristicas de los depdsitos de lahar permiten
distinguirlos claramente de las coladas piroclasticas
no soldadas ni de las avalanchas de escombros que
describiremos a continuacién. Ni siquiera la presen-
cia de troncos carbonizados y de clastos magnética-
mente orientados permite diferenciar con seguridad
una colada pirocldstica de un depésito de lahar, ya
que si bien la mayoria de estos dltimos se han for-
mado a temperatura ambiente, algunos lo han hecho
a una cierta temperatura.

Destruccion parcial de edificios volcdnicos

Los grandes edificios volcdnicos pueden experi-
mentar el colapso de sus flancos en sus ultimos
estadios de crecimiento o cuando éste ya se ha com-
pletado. Como consecuencia de estos megadesliza-
mientos se generan avalanchas de escombros extre-
madamente modviles, por lo que descienden a velo-
cidades que pueden sobrepasar los 100 km/h y
alcanzar distancias de mas de 10 km. El volumen de
estos depdsitos excede usualmente el kilémetro
ctibico, si bien no suele sobrepasar el 10% del volu-
men del edificio volcanico (Thouret, 1999). Sin
embargo, el deslizamiento de El Golfo, en la isla de
El Hierro, represent6 el 25% del volumen emergido
de la isla (Masson et al., 2002). Estos colapsos (que
no se conocian hasta que se produjo la destruccién
del flanco norte del volcan Santa Helena durante su
erupcion de 1980) producen en el edificio volcénico
un entrante en forma de herradura y un escarpe muy
pendiente con forma de anfiteatro (ver por ej., Sie-
bert, 1984 y McGuire, 1996).

La inestabilidad y por ende el colapso de los edi-
ficios volcdnicos se puede producir por varios fac-
tores, unos relacionados con la actividad volcanica
y otros sin relacidon con ésta. Dentro de los del pri-
mer grupo se han citado: el emplazamiento de
magma en el interior del edificio, la actividad frea-
tomagmatica, la alteracion hidrotermal y la sobre-
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carga producida por la acumulacién de voluminosos
depositos pirocldsticos sobre elevadas pendientes.
Dentro del segundo grupo se incluyen la actividad
tectdnica, la actividad sismica y, en dreas tropicales,
las lluvias torrenciales inducidas por huracanes.

Determinados aspectos estructurales y geomorfo-
l6gicos pueden favorecer el colapso. Asi, volcanes
que presentan elevadas pendientes y que mayorita-
riamente estan constituidos por una alternancia de
lavas y piroclastos, que tengan extensas zonas alte-
radas por procesos hidrotermales y que hayan sido
afectados por la intrusién de un enjambre de diques,
tendrdn muchas posibilidades de experimentar estos
procesos destructivos.

A diferencia de las pequenas caidas de rocas que
se producen en los grandes volcanes cada pocas
semanas, los colapsos se supone que se generan cada
100.000 afios 0 mas en una misma area (McGuire,
1996). Por ejemplo, Masson et al. (2002) calcularon
que en las islas Canarias tiene lugar un colapso cada
100.000 afios en el conjunto del archipiélago y cada
300.000 afios en una misma isla. Sin embargo, en
volcanes con una elevada tasa de efusién de material
volcanico, como el volcan Augustine en Alaska, se
ha producido un colapso cada 150-200 afios, durante
los ultimos 2.000 afios (Beget y Kinle, 1992).

La desestabilizacion parcial de un edificio volca-
nico se puede producir en semanas o meses o desa-
rrollarse en miles de afios. En general, las rdpidas
destrucciones se originan como consecuencia de un
evento discontinuo o singular, como por ¢j., el em-
plazamiento de un criptodomo. Por el contrario, las
lentas y progresivas destrucciones son el resultado
de la acumulacién de pequefios procesos, como por
ej., sucesivas erupciones o el persistente emplaza-
miento de diques a lo largo de un sistema de rift
(McGuire, 1996).

Estos megadeslizamientos estructurales son
caracteristicos de grandes edificios poligénicos,
tanto de dreas continentales (por ej., Etna en Italia,
Colima en México) como ocednicas (por ej., Pitén
de la Fournaise en la Reunion y El Golfo en El Hie-
o), aunque también son notables los deslizamien-
tos producidos en los grandes volcanes en escudo
(por ej., Mauna Loa y Kilauea) de las islas Hawaii.

Las avalanchas de escombros muestran unas
caracteristicas morfolégicas y texturales especificas
(ver McGuire, 1996 y Ui et al., 2000). En lo que con-
cierne a los aspectos morfolégicos la caracteristica
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mads sobresaliente (y la mds diagndstica para recono-
cer estos depdsitos) es su topografia con pequefios
monticulos. Estos monticulos, que obviamente son
de mayor tamafio en zonas proximales que distales,
estan constituidos por megabloques [cuyas dimensio-
nes varian entre un maximo de 280 m (como uno de
los de la avalancha del Mount Shasta) y un minimo
de 1 m], rodeados de una matriz de fragmentos
mucho més pequefios. Otros caracteres morfolégicos
a destacar son los muros laterales que se forman en
las zonas distales y el abrupto frente del depésito.

Por lo que respecta a los aspectos texturales, una
caracteristica tipica es su bimodalidad: bloques y
matriz. Los bloques mas grandes derivan del mate-
rial que ha sufrido el colapso, mientras que los mas
pequefios son fragmentos superficiales que han sido
arrastrados por la avalancha. La matriz consiste en
una mezcla de fragmentos volcdnicos de pequefio
tamafio que proceden de diferentes partes del vol-
céan (véase por ej., Ui et al., 2000). Las facies con
abundantes bloques dominan en la zona proximal y
la facies matriz en la zona distal.

Si el colapso esta asociado a actividad eruptiva o
intrusiva las avalanchas tienen una litologia muy
heterogénea, ya que junto a fragmentos del material
juvenil se encuentran fragmentos de material volca-
nico mds antiguo.

Peligrosidad y riesgo volcanico

Las erupciones volcédnicas son mds infrecuentes y
sobre todo generan menos victimas y dafios que
otros desastres naturales como los terremotos, los
tsunamis o las inundaciones. En efecto, segun la
base de datos OFDA/CRED de la Universidad
Catélica de Lovaina'!, durante el periodo 1900-
2005, el nimero de terremotos que han dado lugar a
situaciones de emergencia ha sido del orden de
1.000, el de tsunamis de casi 60 y el de inundacio-
nes de casi 3.000 (tabla 1). A su vez, el nimero de
erupciones volcanicas y fenémenos asociados que
han producido algun tipo de impacto en la pobla-
cioén en el siglo xX, ha sido ligeramente inferior a
500 (Witham, 2005). En lo que concierne al nimero
de victimas mortales ocasionadas, las diferencias
son mucho mds abultadas, ya que los terremotos
han generado casi 2 millones de muertos, los tsuna-
mis casi 250.000 y las inundaciones cerca de

' En esta base de datos sélo se incluyen los eventos que han producido alguno de estos hechos: 10 o mas victimas, al menos
100 personas afectadas, solicitud de ayuda internacional y declaracién de estado de emergencia.
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Tabla 1.—Numero de eventos y victimas producidas
por los mas importantes desastres naturales durante
el periodo 1900-2005 (segtin CRED, 2006)

Terremotos
Nimero

de sismos Muertos Heridos Afectados
Africa 68 21.012 59.258 1.655.155
América 234 214.789 446.107 24.800.145
Asia 461 1.382.064 996.446 68.438.958
Europa 217 363.929 135.601 11.984.231
Oceania 38 439 767 88.161
Total 1.018 1.982.233 1.638.179  106.966.650
Deslizamientos (avalanchas y desprendimientos de ladera)

Numero de

deslizamientos ~ Muertos Heridos Afectados
Africa 22 731 56 19.740
América 142 20.630 4.809 4.671.598
Asia 238 17.344 3.541 6.096.841
Europa 80 17.349 731 50.822
Oceania 16 541 52 11.015
Total 498 56.595 9.189 10.850.016

Tsunamis y mareas
Nimero

de eventos Muertos Heridos Afectados
Africa 5 312 283 111.913
América 9 455 2 3.572
Asia 35 235.041 41.657 2.371.292
Europa 4 2.376 2 2
Oceania 5 2.455 668 9.867
Total 58 240.639 42.612 2.496.646

Inundaciones
Numero de

inundaciones Muertos Heridos Afectados
Africa 503 19.234 22.521 39.681.544
América 733 100.708 41.795 53.060.511
Asia 1.173 6.763.850 1.199.184 2.785.974.299
Europa 408 9.230 21.775 14.595.978
Oceania 96 369 91 571.376
Total 2913 6.893.391 1.285.366 2.893.883.708

Tabla 2.—Numero de erupciones volcanicas que han
tenido algun impacto humano y victimas producidas,
durante el periodo 1900-1999 (segun Witham, 2005)

Numero de eventos 491
Muertos 91.324
Heridos 16.013
Afectados 5.281.906
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7 millones (tabla 1), mientras que las erupciones
volcdnicas no han sobrepasado los 100.000 (ta-
bla 2), y la mitad de éstos han correspondido a dos
erupciones, la del Monte Pelé (Martinica) de 1902 y
la del Nevado del Ruiz (Colombia) de 1985.

Independientemente de que tanto en la base de
datos de Witham (2005), como en la mas antigua de
Tanguy et al. (1998), el intervalo de tiempo consi-
derado es muy corto, a la escala del tiempo geologi-
co, el nimero de victimas producido por las erup-
ciones volcdnicas podria haber sido muy superior si
en el intervalo considerado hubiera tenido lugar una
erupcion del tipo basaltos de inundacién. Por otra
parte, Chester et al. (2001) piensan que el nimero
de victimas generadas por erupciones volcanicas en
el siglo XX no fue mas alto por la suerte que repre-
sentd el que erupciones tan destructivas como la del
Katmai de 1912 en Alaska y la del Bezymianny de
1955/1956 en Kamchatka tuvieron lugar en regio-
nes con una baja densidad de poblacién. Otra razén
que explica el relativamente bajo nimero de victi-
mas durante el siglo pasado es que las epidemias y
hambrunas que seguian a las grandes erupciones se
han reducido considerablemente, como consecuen-
cia de la creciente ayuda internacional.

A pesar de que el nimero de victimas ocasiona-
das por las erupciones volcdnicas es significativa-
mente mds reducido que el que producen otros
desastres naturales, todos los autores que estudian
el riesgo volcédnico (ver por ej., Chester et al., 2001
y Small y Naumann, 2001) piensan que en un futu-
ro proximo se puede incrementar notablemente el
nimero de afectados por las erupciones volcanicas,
como consecuencia del progresivo aumento de
poblacién y de urbanizacién que estidn experimen-
tando algunas de las dreas volcdnicas mds activas
(fig. 8). Las causas por las que la elevada poblacién
del Sudeste de Asia y de América Central se con-
centra préxima a los volcanes hay que buscarla en
las ventajas climdticas que proporciona en zonas
tropicales habitar a una cierta altura, sobre las lade-
ras de los volcanes. También en la bien conocida
calidad y fertilidad de los suelos volcédnicos para la
agricultura, al suministrar las cenizas volcdnicas
nutrientes que son facilmente incorporados al suelo.
En otras dreas activas, como por ¢j., Hawaii, Cana-
rias e Islandia, la explicaciéon de que cada afio
aumente el nimero de personas que viven en ellas
(o el de turistas que las visitan durante mas o menos
largas temporadas) hay que buscarla en la belleza
de las mismas y, en algunos casos ademads, en lo
agradable de su clima.

Estudios Geol., Vol. 63, n.° 2, 41-65, julio-diciembre 2007. ISSN: 0367-0449



Procesos y riesgos volcanicos

De acuerdo con las estimaciones de Small y Nau-
mann (2001) casi el 9% de la poblacién mundial
(esto es, 455 millones de personas) vive a una dis-
tancia inferior a 100 km de un volcan histérico y el
12% habita a esta misma distancia de un volcan que
ha sido activo en los dltimos 10.000 afios. EI habitar
cerca de un volcan activo implica no sélo peligro
para la vida y destruccién para las propiedades sino
que representa un persistente riesgo para la salud,
debido a la constante exposicion a un ambiente car-
gado de CO,, radén y otros contaminantes.

Como se expuso al tratar de los tipos de erupcio-
nes, un volcin puede cambiar el estilo de su activi-
dad con el tiempo. Asimismo, en un drea dominada
por determinados tipos de depdsitos volcdnicos se
puede generar un nuevo volcan que arroje materia-
les completamente diferentes. Sin embargo, lo usual
es que los volcanes que se originan en un determi-
nado ambiente geodindmico tengan una actividad
relativamente uniforme. Asi, como hemos visto, la
mayoria de los volcanes asociados a zonas de sub-
duccién producen magmas ricos en silice, con ele-
vado contenido en volatiles y alta viscosidad, por lo
que sus erupciones son altamente explosivas. Por el
contrario, los que se generan en areas de intraplaca
son predominantemente basalticos, por lo que dan
lugar a conos de cinder de pequefio a mediano
tamafio, lavas relativamente fluidas y mantos de
lapilli no muy alejados de su centro de emision.

La peligrosidad y el riesgo eruptivos son concep-
tos diferentes, ya que el primero se refiere a la pro-
babilidad de que un determinado fenémeno volcani-
co tenga lugar en un punto y en un intervalo de tiem-
po determinados, mientras que el segundo depende
de que puedan verse afectadas personas, propiedades
e infraestructuras. Teniendo en cuenta estos concep-
tos diremos que el volcanismo asociado a zonas de
subduccidn es en general altamente peligroso y, si la
erupcion tiene lugar en una zona densamente habita-
da y/o con infraestructuras, afiadiremos que entrafia
un elevado riesgo. Por el contrario, diremos que las
erupciones que tienen lugar en areas de intraplaca
son ligera a moderadamente peligrosas y que repre-
sentan un minimo riesgo para las personas, aunque
mads alto para las propiedades e infraestructuras.

Todos los autores coinciden en que de los dife-
rentes tipos de materiales emitidos en una erupcion
altamente explosiva, las coladas y oleadas piroclas-
ticas son las de mas alto riesgo. También tienen ele-
vado riesgo los flujos de derrubios y lodo o lahares.
En la informacién recopilada por Witham (2005)
cerca del 50% de las victimas que se produjeron en
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Fig. 8.—En la parte superior, seleccion de algunas de las areas
urbanas mas expuestas a una erupcion volcanica, en funcién de
la distancia (en km) y de la direccién a la que se encuentran los
volcanes activos mas cercanos. En la parte inferior, distancia teé-
rica a la que pueden llegar los diferentes productos y fenémenos
asociados con una erupcion volcanica (en Chester et al., 2001).

el siglo xx las provocaron los flujos piroclasticos y
el 32% los lahares.

Como se expuso mds arriba, las coladas piroclas-
ticas consisten de una mezcla de particulas y gases
que circulan a gran velocidad y a temperaturas del
orden de los 800 °C. Su volumen, elevada tempera-
tura, contenido en gases, asi como su gran movili-
dad (favorecida por la fluidizacién del sistema que
mantienen en flotacién las particulas sélidas por
efecto de los gases calientes), explican las letales y
devastadoras consecuencias de estos depdsitos. Los
edificios, los bosques, los cultivos, etc. son comple-
tamente arrasados y quemados y las probabilidades
de supervivencia bajo el impacto de una colada de
estas caracteristicas es practicamente nula. Ademas,
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su periodo de aviso es tan extremadamente corto,
que la tnica medida que pueden tomar las autorida-
des responsables de proteccién civil es la evacua-
cién previa de las zonas de riesgo.

El poder destructivo de las coladas pirocldsticas
fue reconocido por primera vez por los cientificos
en la erupcién de 1902 del Monte Pelé (Martinica).
Esta erupcién destruyé completamente la ciudad de
St. Pierre causando la muerte de mas de 30.000 per-
sonas. Coladas piroclasticas emitidas por el Vesubio
en el afio 79 fueron asimismo responsables de las
muertes acaecidas y de la destruccién de las ciuda-
des de Pompeya y Herculano.

Los flujos de derrubios y lodo o lahares se gene-
ran en volcanes compuestos o poligénicos (esto es,
construidos por la acumulacién de lavas y material
piroclastico en repetidas erupciones), localizados en
latitudes superiores a los 35° (o si se encuentran a
mas bajas latitudes cuando se producen a alturas
superiores a los 4.000 m), por la fusién de la nieve
y el hielo que recubre permanentemente la cima de
aquellos. Los eventos volcdnicos que mds intensa-
mente pueden perturbar las capas de nieve y hielo
son las coladas piroclasticas y la fusién basal por
erupciones subglaciales, y en menor medida las
coladas de lava superficiales y los piroclastos de
caida (ver por ej., Major y Newhall, 1989). Los
lahares generados por coladas pirocldsticas dan
lugar a flujos de derrubios y lodo que al deslizarse
por las pronunciadas pendientes de los grandes edi-
ficios volcdnicos van incorporando parte de los
materiales que atraviesan, aumentando asi su densi-
dad y su poder destructivo. Llegan a recorrer distan-
cias de hasta 300 km y alcanzan velocidades supe-
riores a los 100 km/h, por lo que constituyen uno de
los mayores peligros que se pueden presentar a lo
largo de los valles de drenaje de un volcdn, incluso
para nucleos de poblacién relativamente alejados.

Un ejemplo del poder destructor de estos flujos
de lodo y derrubios fue la erupcién del Nevado del
Ruiz (Colombia) en noviembre de 1985. Aunque la
erupcion fue muy pequena (se calcula que sélo se
emitié un volumen de magma de 0,02 km?), las
coladas piroclésticas y las bombas emitidas fundie-
ron varios millones de metros cubicos de hielo y
nieve del glaciar de la cima (el 6% aproximadamen-
te del volumen total de hielo y nieve existentes). La
masa de agua producida provocé la generaciéon de
flujos de derrubios y lodo, que en su recorrido hacia
la base del volcdn asol6 casi completamente la ciu-
dad de Armero, causando la muerte de mas de
23.000 personas y la destruccién de mas de 5.000

J. Lépez-Ruiz, J. M. Cebria

casas. Esta tragedia tiene el triste honor de ocupar el
segundo lugar de entre las erupciones volcénicas
mas mortiferas que han tenido lugar en el siglo XX.

En dreas tropicales, en las que grandes lluvias y
huracanes son frecuentes, se pueden originar laha-
res que no estan directamente relacionados con una
erupcion, al removilizar el agua el material piroclds-
tico no soldado.

Del resto de los productos emitidos en erupciones
altamente explosivas, las cenizas volcanicas pueden
afectar potencialmente a una ingente poblacién, por
las extensas dreas que llegan a cubrir. Estos depésitos
pueden permanecer en el ambiente por afios o déca-
das, incluso si las erupciones que los producen son de
corta duracién. Aunque estd muy extendida la idea de
que estos productos son muy poco peligrosos, salvo
para los recursos agrarios, el ganado (al que se le pue-
den producir severos trastornos digestivos por su
ingestion) y el trafico aéreo (durante las dos ultimas
décadas casi 100 aviones han sufrido dafios al atrave-
sar nubes de cenizas volcénicas. Véase por ej., Miller
y Casadevall, 2000), sin embargo desde la erupcién
del Santa Helena en 1980 se han comenzado a estu-
diar los efectos que pueden tener sobre la salud de las
personas respirar estas pequefas particulas. Los pocos
trabajos realizados (ver la reciente sintesis de Horwell
y Baxter, 2006) han puesto de manifiesto que enfer-
medades tales como la silicosis, el asma y la bronqui-
tis pueden presentarse o agudizarse por una prolonga-
da inhalacion de estas cenizas.

Las lavas y piroclastos de composicién baséltica
tienen poco riesgo mortal para las personas, pero
pueden afectar a los cultivos, las propiedades y las
infraestructuras, llegando incluso a destruirlas. Los
piroclastos de caida (incluidos los que siguen tra-
yectorias balisticas) se encuentran entre los produc-
tos de una erupcién que mas frecuentemente produ-
cen victimas (ver Simkin et al., 2001 y Witham,
2005), aunque, como ya se ha indicado, el nimero
de muertos que provocan es relativamente reducido.
Estos materiales de caida producen buen nimero de
heridos (por colapso de los techos de las casas
sobrecargados de tefra y por impacto balistico) y el
mayor nimero de personas que pierden su casa y
tienen que ser evacuadas (Witham, 2005).

En el pasado algunas de estas erupciones basalti-
cas llegaron a producir importantes hambrunas. Un
ejemplo es la erupcién del Lakagigar (Islandia) en
1783-1784, en la que se originaron 130 crateres ali-
neados a lo largo de una fisura de 25 km de longi-
tud y se calcula que se emitié un volumen de
magma de 14-15 km?, de los cuales 0,75 km? fueron
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de tefra. Esta ingente masa de magma (junto con los
400-500 millones de toneladas de gases volcanicos
arrojados a la atmdsfera) causaron una terrible ham-
bruna, ya que se dafaron o destruyeron 20 granjas,
una extensa drea de tierra fértil no pudo ser tempo-
ralmente utilizada por la capa de piroclastos que la
cubri6, los cultivos subsiguientes fueron pobres y,
en algunas areas, envenenados y mucha agua no era
apta para el consumo. Esta situacién redujo la
poblacién de la isla un 20% aproximadamente y
provocd la muerte de mas del 50% de los animales
domésticos (Gudmundsson, 1996).

Otro ejemplo, éste mas cercano para nosotros, fue
la erupcién de Lanzarote de 1730-1736. En esta
erupcién (que con gran diferencia ha sido la de mas
larga duracion de todas las histéricas que han tenido
lugar en las islas Canarias) se originaron 30 conos
volcanicos, alineados a lo largo de una fractura de
14 km de longitud. Se emiti6 un volumen de magma
de 3 a5 km?y las lavas y los productos piroclasticos
arrojados cubrieron un 25% aproximadamente de la
isla (215 km?). Aunque durante la erupcion no se
produjo ninguna muerte, sus efectos fueron devasta-
dores, puesto que se destruyeron 26 pueblos y la
mayor parte de la tierra mas fértil. La hambruna que
subsecuentemente se produjo forzé a la mayoria de
la poblacién a abandonar la isla (véase por ej.,
Carracedo y Rodriguez-Badiola, 1991).

Obviamente esta erupcién redujo la actividad eco-
noémica de Lanzarote, hasta ese momento basada fun-
damentalmente en la agricultura y en la ganaderia, y,
ademads, perturb6 notablemente la vida de todos los
habitantes de la isla. Sin embargo, la erupcién tam-
bién produjo aspectos positivos, que persisten en la
actualidad. A su regreso a la isla, los campesinos lan-
zaroteflos comenzaron a emplear la nueva practica
agricola del enarenado, que aument6 considerable-
mente el rendimiento de las cosechas. Esta técnica
consiste en cubrir la tierra fértil con una capa de lapi-
1li, para protegerla de las altas temperaturas y atrapar
la humedad ambiental. En 1974 una cuarta parte de
la superficie que fue cubierta por los materiales
basélticos emitidos durante la erupcion del siglo xvii
(esto es, 51 km?) adquiri6 la categoria de Parque
Nacional. Entre otros, este acontecimiento, que no
hubiera sido posible de no ocurrir la erupcion, ha
representado para Lanzarote un importante beneficio
econdmico, ya que el Parque Nacional de Timanfaya
es visitado diariamente por miles de turistas.
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Finalmente, otro fenémeno relacionado con el
volcanismo (aunque no necesariamente en conexion
directa con una erupcion), que puede ser extremada-
mente destructivo, es el colapso de un sector de un
edificio volcanico de elevada altura (~ 2.500 m).
Como se indicé anteriormente, estos colapsos se
producen por el desmoronamiento de pendientes
topograficamente inestables. Las avalanchas de
escombros que se generan pueden descender a velo-
cidades de mas de 100 km/h varias decenas de kilo-
metros. Si estos colapsos se producen en conexion
con una erupcioén o después de intensas lluvias pue-
den ser altamente destructivos. Por ejemplo, el
colapso del flanco norte del volcan Santa Helena en
1980, que tuvo lugar en presencia de una cdmara
magmatica superficial, generé un amplio espectro
de fenémenos destructivos, ya que, ademas del
colapso, se formaron coladas piroclasticas, lahares y
extensos depdsitos piroclasticos de caida.

Cuando estos colapsos tienen lugar en islas oced-
nicas o en volcanes localizados cerca del mar, pue-
den generar tsunamis. Estos tsunamis [como los
provocados por otros mecanismos volcanicos (ver
Latter, 1981)] son mucho menos frecuentes que los
asociados a fenémenos sismicos!'? y generalmente
tienen poca energia, aunque pueden llegar a ser vio-
lentos y destructivos cerca de la fuente (Smith y
Shepherd, 1996). El 4rea de influencia de los tsuna-
mis provocados por colapsos gravitacionales serd
tanto mayor cuanto mds elevadas sean la masa de
rocas que se desplaza y la velocidad a la que pene-
tra en el agua (Latter, 1981).

A pesar de su poder destructivo, en el siglo pasa-
do las victimas mortales producidas por estos desli-
zamientos no llegaron a 1.000 (Witham, 2005). Este
relativamente reducido nimero de victimas es pro-
bablemente consecuencia del corto lapso de tiempo
considerado en la citada base de datos, ya que,
segun las estimaciones de Siebert (1984), se produ-
cen por término medio cuatro grandes deslizamien-
tos por siglo.
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