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Me presento ante ustedes para recibir este importante reconocimiento como Académico de
Numero de la Real Academia Canaria de Ciencias (RACC) en su seccion de Ciencias de la Tierra
y del Espacio. Mi discurso de ingreso me permite reconocer la ingente labor realizada sobre el
volcanismo de las Islas Canarias por el Académico Numerario Dr. D. Juan Carlos Carracedo
Gdémez, del que he aprendido practicamente todo lo que sé sobre Volcanologia, y honrar a la
institucion que me va a acoger como Académico.

La tematica que he elegido para este discurso de ingreso en la RACC pretende, como meta
final, demostrar que la Geologia es una ciencia imprescindible en nuestras vidas y que el
conocimiento de los procesos geoldgicos ocurridos en la época mas reciente de la evolucion
del planeta (el Holoceno, los ultimos 11700 afios) es la clave para pronosticar el
comportamiento futuro, en términos de peligrosidad y riesgo, de esos mismos procesos.
Estando como estamos en las Islas Canarias y versando mi principal trayectoria investigadora
sobre los volcanes de este archipiélago, es légico que el proceso geoldgico y ambito regional
elegidos para este discurso sea el volcanismo de Canarias.

El desarrollo de este discurso requiere de unos capitulos introductorios en los que fijar los
conceptos basicos necesarios para su comprensién: evolucién de islas volcanicas intraplaca,
principio de correlacién espacio-temporal, peligros volcanicos y modelos de simulacion de
propagacion de flujos de lava. Una vez explicados estos conceptos, podemos combinarlos para
demostrar su utilidad practica, poniendo como ejemplo la reciente erupcién del volcan
Tajogaite en la isla de La Palma.

1. EVOLUCION DE ISLAS VOLCANICAS INTRAPLACA

La evolucidn de una isla volcanica intraplaca refleja una competicidon dindmica entre los
procesos constructivos, principalmente el volcanismo, y los procesos destructivos,
principalmente la erosién marina. Mientras que el mar trabaja las 24 horas del dia, los 365
dias del afio a lo largo de todos los litorales del planeta, el volcanismo es un proceso
intermitente, tanto en el espacio como en el tiempo. En consecuencia, una isla volcanica
intraplaca crecera mientras su actividad volcdnica sea alta; en caso contrario, tendera a
desaparecer. Pero écual es el origen del volcanismo de estas islas en el interior de las placas



tectdnicas? La capa solida més externa de nuestro planeta, conocida como litosfera® y sobre
la que se asientan las capas fluidas, atmodsfera e hidrosfera, ademas de la biosfera, esta
fragmentada en una serie de placas a modo de piezas de un puzle. En los bordes de estas
placas se disipa mas del 90% de la energia interna del planeta, tanto en forma de movimientos
sismicos como de erupciones volcanicas. Por debajo de la litosfera se localiza otra capa mucho
mas potente, conocida como astenosfera, en cuyos 100-150 km mas superiores sus rocas se
encuentran en unas condiciones de presidon y temperatura que permiten su fusién parcial y
consiguiente creacién de magmas. Dependiendo del tipo de borde placa en el que nos
encontremos, el mecanismo de fusidn parcial en la astenosfera subyacente sera muy
diferente, lo que conlleva variaciones tanto en las tasas de fusion parcial, como en el quimismo
del magma creado. A modo de resumen, los magmas creados en los bordes de tipo destructivo
(las denominadas zonas de subduccidn en las que la litosfera penetra en la astenosfera para
ser reciclada) son mucho mas ricos en éxido de silicio (SiO2) que los magmas creados en los
bordes de tipo constructivos (las denominadas dorsales ocednicas en las que se va generando
nueva litosfera). Ello conduce que la manifestaciéon superficial del magmatismo, lo que
conocemos como volcanismo, presente mecanismos mas explosivos y, por tanto, mas
peligrosos, en los bordes destructivos que en los bordes constructivos.

En el interior de las placas, el Unico mecanismo plausible de fusion parcial de las rocas de la
astenosfera es el ascenso de un diapiro (también llamado penacho o pluma) mantélico que
provoca una importante perturbacion térmica a lo largo de su contacto y que en las zonas mas
superficiales de la astenosfera, colindantes con la base de la litosfera, es capaz de provocar la
fusion parcial de sus rocas (Fig. 1), normalmente con tasas bajas (<15%). Aunque algunos
autores han propuesto la zona de transicion entre el manto superior y el manto inferior,
localizada a unos 670-700 km de profundidad, como potencial drea de generacion de algunos
diapiros mantélicos (p.ej., Zhao, 2007, 2015), la mayoria de los diapiros parecen estar
enraizados en la capa D” que delimita el contacto manto inferior-nucleo externo a unos 2700-
2900 km de profundidad (ver figura 1). La inestabilidad que caracteriza esta capa D”, como
respuesta a la conveccion térmica del nucleo externo metalico fluido, es la que favorece la
formacién de perturbaciones térmicas en la base del manto inferior que, al ascender,
conduciran a la formacién de diapiros (p.ej., Campbell y Davies 2006; Courtillot et al., 2003;
DePaolo y Manga, 2033; French y Romanowicz, 2015; Montelli et al., 2004, 2006).

Me gustaria puntualizar la diferencia entre los términos pluma mantélica (mantle plumes) y
punto caliente (hotspot) que, en bastantes ocasiones, se utilizan como sinénimos, a pesar de
gue se refieren a conceptos diferentes. Un diapiro, penacho o pluma del manto esta formada
por material a una temperatura mucho mas elevada que su entorno (entre 100 y 300 °C de

L Elinterior de nuestro planeta se divide en una serie de capas atendiendo a dos criterios diferenciados. Por un
lado, las discontinuidades sismicas dan lugar a una divisidn composicional de capas en corteza (continental y
ocednica), manto (superior e inferior) y nucleo (externo e interno). El otro criterio que se utiliza para la divisidon
de la estructura interna del planeta obedece al comportamiento mecanico de las capas con las variaciones de
temperatura y presion. Segun este criterio, la capa superior o litosfera, que comprende toda la corteza
(continental u ocednica) y los primeros kildmetros del manto superior, presenta un comportamiento rigido, en
contraposicidn a la astenosfera, que comprende el resto del manto superior, que presenta un comportamiento
plastico. Las otras capas son la mesosfera (equivalente al manto inferior), nicleo externo fluido y nucleo interno
sélido.



diferencia), de modo que es menos denso, menos viscoso y, en consecuencia, mas boyante.
Ello le permite ascender en condiciones casi adiabaticas hasta la base de la litosfera en la que
tiene lugar la fusion parcial y generacién de magmas?. Se trata, pues, de una de las formas de
disipacion del calor interno de la Tierra. En cambio, un punto caliente es la expresion
superficial del diapiro mantélico, cuando el magma generado es capaz de salir a la superficie
del planeta dando lugar a erupciones volcanicas. En palabras de Carracedo (2011): “El diapiro
o pluma mantélica es la causa, mientras que el punto caliente es el efecto”.

Punto caliente )
(manifestacion volcanismo — ¢ 5
en superficie)

Litosfera
(= 100 km espesor medio)

Figura 1. Modelo cldsico de
Fusion parcial manto sublitosférico formacion de diapiros mantélicos

(generacion de magmas) segun Campbell y Griffiths (1990).
1) Generaciéon en la capa D” y

ascenso, formdndose un tallo de
Agrandamiento de la cabeza del diapiro f u

(incorporacion material del tallo alimentacion y una cabeza que va
y del manto mas frio que la rodea) Tallo de alimentacion agranddndose (incorporacion de
de la cabeza del diapiro material del tallo y del manto

circundante) a medida que alcanza
zonas de menor presion litosférica.
2) Interaccion con la base de la
litosfera, en la que la cabeza puede
alcanzar un didmetro de hasta
2500 km, y generacion de magmas.
El ascenso del magma a la
superficie, con  manifestacion
volcdnica, dard lugar a un punto
caliente (modificada de Aulinas et
al., 2019).

Una vez que conocemos el modelo cientifico sobre el que existe mayor consenso para explicar
el origen de las islas volcanicas intraplaca, podemos entonces formularnos una segunda
pregunta: éel impacto de un diapiro mantélico en el interior de una placa en ambiente
oceanico forma siempre un archipiélago volcanico? La respuesta es no. Hay en juego muchos

2 Aunque el material de un diapiro mantélico esté a temperaturas mas elevadas que su entorno, la fusion parcial
no podra comenzar hasta que haya alcanzado regiones superficiales en las que la presion litostatica se lo permita.
Ello es debido a que todas las rocas silicatadas al aumentar la presién litostatica sobre ellas, necesitan también
de un notable aumento de la temperatura para poder fundir. Asi, las peridotitas, consideradas como las rocas
representativas de la composicién media del manto terrestre, funden a unos 1100 °C a presidn ambiental,
mientras que a 100 km de profundidad, con una presidn litostatica equivalente de unos 3 GPa, necesitan una
temperatura de unos 1500 °C.



factores delimitadores: profundidad del suelo ocednico donde se localice el punto caliente,
tasa de fusion parcial, compensacidn isostatica, etc. Pero, el primer factor determinante es el
conocido como vulnerabilidad de placa que relaciona el espesor de la corteza ocednica y la
velocidad de desplazamiento de la placa tecténica en la que impacta el diapiro mantélico (Gass
et al., 1978). Si una placa tiene una alta velocidad de desplazamiento y la corteza ocednica es
muy gruesa (equivalente a decir muy vieja), tendrd una vulnerabilidad muy baja y el magma
sublitosférico creado por el diapiro mantélico puede no llegar nunca a atravesar la corteza
oceanica y formar un punto caliente en superficie. En cambio, una corteza oceanica delgada,
joven, en una placa de movimiento rdpido o una corteza ocednica gruesa, vieja, en una placa
de movimiento lento tienen una vulnerabilidad alta, lo que permitira la formacion del punto
caliente en superficie (Fig. 2). El primer escenario representa a la cadena volcanica Hawai-
Emperador en el interior de la Placa Pacifica de movimiento rapido, 10-12 cm/afio, y sobre
una corteza océanica relativamente joven, Cretdcica, entre 70 a 110 millones de afios (Ma). El
segundo escenario de alta vulnerabilidad esta representado por la Provincia Volcdnica Canaria
en el seno de la Placa Africana de lento desplazamiento, 1-3 cm/afio, y sobre una corteza
oceanica de las mas viejas del planeta (Jurasica, entre 150 a 180 Ma). La principal diferencia
entre ambos escenarios repercutird en el nimero de edificios que se crearan y la longevidad
de cada uno de ellos. Asi, en la cadena Hawai-Emperador se contabilizan mas de 100 edificios
entre montes submarinos, islas, atolones y guyots, si bien la isla mas antigua apenas alcanza
los 5 Ma. Por el contrario, en la Provincia Volcanica de Canarias apenas se contabilizan 20
edificios entre montes submarinos, islas y guyots, pero las islas pueden presentar actividad
volcdnica y permanecer emergidas a lo largo de mas de 20 Ma.
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Figura 2. Escenarios posibles
segun la vulnerabilidad de
placa (modificada de Perez-
Torrado et al., 2021 segun una
idea original de Carracedo,
2011).




Sigamos avanzando en el proceso. Ya tenemos el diapiro mantélico que impacta en la litosfera
oceanica, la vulnerabilidad de placa permite que el magma la atraviese y genere un archipiélago
volcanico de punto caliente. El siguiente punto a tratar serd el crecimiento volcanico de las
distintas islas que conforman esos archipiélagos. ¢Crecen todas ellas al mismo tiempo?
épresentan una misma pauta de crecimiento o el crecimiento es al azar en cada una de las islas?
El estudio geoldgico detallado de muchos de estos archipiélagos ha puesto de manifiesto que
las islas van naciendo, creciendo y muriendo de forma sucesiva en el tiempo y que, en lineas
generales, siguen una misma pauta evolutiva en la que se distinguen siete etapas: monte
submarino, emersién, juvenil, reposo, rejuvenecimiento, atoldn y guyot (Fig. 3). Walker (1990)
establecié este modelo evolutivo por primera vez en base a los estudios detallados sobre varios
archipiélagos del Pacifico, especialmente el hawaiano. Posteriormente ha sido adaptado por
numerosos autores para explicar otros archipiélagos volcdnicos intraplaca, como Marquesas
(p.ej., Chauvel et al., 2012; Guillou et al., 2014) o Canarias (p.ej., Carracedo y Tilling, 2003;
Carracedo et al., 2007a; Carracedo, 2011; Carracedo y Troll, 2016, 2021; Perez-Torrado et al.,
2021). Pasaré a continuacién a explicar brevemente cada una de estas etapas.

Monte submarino. Intrusiones Monte submarino. Pillow-lavas

Etapa emergente Etapa juvenil. Volcan en escudo

Etapa rejuvenecimiento ®

Etapa erosion y subsidencia @

(guyot) .

Figura 3. Etapas de
crecimiento de una isla
volcdnica intraplaca
(basado en Walker, 1990;
Schmidt 'y Schmincke,

2000).




1. El crecimiento submarino de un edificio insular supone mas del 80% de su volumen total.
Se inicia con la intrusion de plutones, diques y sills en los sedimentos de los fondos
oceanicos, que actlan de trampas de densidad para los magmas, creando un cuerpo
intrusivo interestratificado que permite a las siguientes intrusiones igneas alcanzar el
fondo oceanico con mayor facilidad. El monte submarino continlia entonces creciendo
internamente por nuevas inyecciones de magma y externamente por apilamiento de lavas
submarinas con formas almohadilladas (pillow lavas) (p.ej., Staudigel y Schmincke, 1984;
Schmidt y Scmincke, 2000).

2. Cuando el volcdn submarino alcanza profundidades someras bajo el nivel del mar
(alrededor de 30 m) tiene lugar la etapa de emersion. A esas profundidades, la interacciéon
agua-magma se vuelve muy eficaz, dando lugar a erupciones hidromagmaticas muy
explosivas con formacién de depdsitos piroclasticos que son facilmente erosionados por
el mar (p.ej., White y Houghton, 2000; Schmincke, 2004). Por ello se necesita que la tasa
de construccion volcanica sea mayor que la tasa erosiva, para de esta forma, el edifico
volcdnico pueda emerger y cese la interaccion explosiva del magma con el agua marina.
En ese momento, el mecanismo volcanico pasara a ser estromboliano o incluso hawaiano,
tipico de los magmas maficos, formandose plataformas lavicas muy resistentes a la erosién
marina. De esta forma se creardn una base estable sobre la que la recién nacida isla
volcanica intraplaca podra seguir creciendo.

3. Comienza entonces la etapa de crecimiento juvenil que representa el 95% en volumen del
edificio subaéreo y al final de la cual practicamente toda la superficie insular ha sido ya
construida. Esta etapa esta caracterizada por un crecimiento muy rapido, similar a la de la
etapa submarina, con tasas eruptivas del orden de unos 5 a 10 km3/100 afios. Se crean
edificios volcanicos poligénicos tipo escudo, de gran diametro basal y suaves pendientes,
con centros de emisidn monogénicos en sus laderas alineados en estructuras tipo rifts
(dorsales en Canarias), que en planta adquieren una distribucidn tipo “estrella Mercedes-
Benz” con tres brazos separados unos 120° entre si, como el simbolo de la marca de coche.
El desarrollo de los rifts en superficie conlleva su reflejo en el subsuelo, con los diques
alimentadores alineados y concentrados a modo de “enjambres”. Cada nueva erupcién en
superficie viene alimentada por un nuevo aporte de magma que se inyecta, a modo de
cuchillo, en la misma franja del subsuelo que los diques previos, lo que crea un efecto de
“empuje lateral”. Con el tiempo, la acumulacién de los esfuerzos de empuje lateral
provoca la formacion de deslizamientos gigantes en superficie entre dos ramales del rift
(Carracedo, 1996, 1999). Asimismo, en la evolucion del edificio poligénico suele tener lugar
la formacion de calderas de colapso verticales, asi como la formacién de cdmaras
magmaticas en las que pueden operar mecanismos de diferenciacion magmatica
conducentes a la formacion de magmas cada vez mas ricos en SiO; (intermedios a félsicos),
por tanto, mas ricos en volatiles y viscosos, lo que puede provocar cambios en los estilos
eruptivos, pasando de efusivos a explosivos, asi como formacidon de una mayor variedad
petroldgica de las rocas volcdnicas emitidas (p.ej., Freundt y Schmincke, 1992, 1995;
Marsh, 2000; Schmincke, 2004; Clague y Sherrod, 2014).

4. La etapa de reposo o inactividad volcanica ocurre cuando la isla, transportada por el
desplazamiento de la placa tectdnica, se aleja de la vertical del diapiro mantélico y penetra
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en un area de esfuerzos compresivos (p.ej., Menard, 1986; Clague y Sherrod, 2014). Este
campo de esfuerzos compresivos se genera por el peso y compensacion isostatica de la
nueva isla que esta creciendo en su etapa juvenil en la vertical del diapiro (Fig. 4). Durante
esta etapa de reposo volcdnico, los agentes geoldgicos externos son los Unicos encargados
del modelado del relieve insular, dando lugar a tipicos paisajes erosivos con profundos
barrancos en disposicion radial, acantilados y plataformas de abrasion marina, etc. (p.ej.,
Carracedo et al., 2007a; Carracedo y Troll, 2016).

La etapa de rejuvenecimiento sucede cuando la isla en su desplazamiento penetra en un
campo de esfuerzos distensivos y aun presenta conexion con los margenes del punto
caliente (p.ej., Menard, 1986; Clague y Sherrod, 2014). Las nuevas erupciones volcanicas,
volumétricamente menos importantes respecto a la etapa juvenil (tasas eruptivas
inferiores a 0,5 km3/100 afios) y muy dispersas tanto espacial como temporalmente, se
limitardn a cubrir parcialmente los relieves erosivos previos. Debido a las menores tasas
de fusién parcial en esta fase, el quimismo de los magmas serd fuertemente alcalino y
subsaturado (p.ej., Menard, 1986; Clague y Sherrod, 2014; Carracedo y Troll, 2016; Aulinas
et al., 2019).
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Figura 4. Evolucion de islas volcdnicas intraplaca segun van pasando por campos de esfuerzos
compresivos y distensivos (modificado de Perez-Torrado et al., 2021, segun idea original de Menard,
1986).

Al principio, (tiempo cero, ty) un diapiro mantélico impacta en la corteza ocednica de una placa
tectonica. El empuje mecdnico y la transferencia térmica hard que en el drea de impacto la corteza
ocednica se hinche a modo de “ampolla”. Por tanto, observaremos como el suelo ocednico estd mds
elevado en esa “ampolla” respecto al suelo ocednico circundante. Si la vulnerabilidad de placa se lo
permite, el magma generado por el diapiro mantélico podrd penetrar la corteza y alcanzar la superficie,
comenzando a construir islas volcdnicas de punto caliente.

En un tiempo t; se ha construido la primera isla (1) que se encontrard en su etapa juvenil, con un
crecimiento (tanto intrusivo como efusivo) muy rdpido. El peso de la isla generard una presion
litostdtica (4, ') sobre el suelo ocednico, con el consiguiente hundimiento parcial de la “ampolla” y
formacion de un campo de esfuerzos compresivos (- <) alrededor de la isla. Este campo de esfuerzos
compresivos contrasta con el campo de esfuerzos distensivos (¢->) que reina en toda la orla de la
“ampolla”.

En un tiempo t,, la isla I; se va desplazando de la vertical del punto caliente segun el movimiento de la
placa tectdnica (siempre hacia la izquierda). En ese desplazamiento va a penetrar en el campo de
esfuerzos compresivos que va a generar la nueva isla, I;, que va a crecer en la vertical del punto caliente
y estard en su etapa juvenil. Al penetrar en el campo de esfuerzos compresivos la isla |; pasard a su
etapa de inactividad o reposo volcdnico, ya que en un campo de esfuerzos compresivos los magmas no
pueden penetrar en la corteza ocednica. En esa etapa de reposo volcdnico, los agentes geoldgicos
externos (mar, barrancos, viento, deslizamientos gravitacionales) comenzardn a erosionar en gran
medida a la isla que, en consecuencia, perderd peso y sus “raices” ejercerdn menos presion litostdtica
sobre el suelo ocednico.

En un tiempo t; se creard una nueva isla, I3, en la vertical del punto caliente que comenzard su etapa
juvenil. I, pasard a la etapa de reposo volcdnico al penetrar en el campo de esfuerzos compresivos
provocado por el peso de la nueva isla Is. En cambio, I; saldrd del campo de esfuerzos compresivos que
estaba en t, y penetrard en el campo de esfuerzos distensivos de la orla de la “ampolla”. Como I; todavia
no estd muy lejos de la vertical del punto caliente, pequefios volumenes de magma pueden alcanzar su
superficie dando lugar al “maquillaje” volcdnico tipico de la etapa de rejuvenecimiento.

En un tiempo t, se creard una nueva isla en su etapa juvenil, l,, siempre en la vertical del punto caliente.
Is penetrard en el campo de esfuerzos compresivos que le impedird tener actividad volcdnica. I; pasard
al campo de esfuerzos distensivos y verd reactivado su vulcanismo. Finalmente, 11 lejos ya de la vertical
del punto caliente (mds de 459 de distancia), ya no puede recibir mds aportes magmadticos. Sin el
crecimiento magmdtico y fuera de la orla de la “ampolla”, donde el suelo ocednico recupera su
profundidad normal, la conjugacion de los agentes geoldgicos externos erosivos y su propio peso
provocardn que la isla quede bajo el mar y se convierta en un monte submarino tipo guyot.

En definitiva, el movimiento de una placa tectonica, a modo de cinta transportadora, sobre una
anomalia térmica fija en el manto provoca un punto caliente que dard lugar a un archipiélago volcdnico
intraplaca donde las islas van pasando por una sucesion de etapas evolutivas.



6. Mientras la isla se encuentra en la proximidad del punto caliente puede seguir emergida,
a pesar del peso acumulado. Ello se debe a su crecimiento volcdnico y al empuje térmico,
a modo de “ampolla”, que la anomalia mantélica provoca en la litosfera sobre la que se
sustenta. Pero cuando se aleja definitivamente de la vertical del punto caliente y cesa la
actividad volcanica, su propio peso y la recuperacion de la profundidad del suelo oceanico,
provocan su hundimiento progresivo (subsidencia). Si la temperatura del mar permite el
desarrollo de arrecifes, se formaran atolones como paso previo a los guyots, edificios
volcdnicos de techo plano, a modo de cono truncado, reflejo del enrasamiento por erosién
marina (p.ej., Menard, 1986; Schmidt y Scmincke, 2000). Finalmente, el hundimiento es
total, desapareciendo la isla y convirtiéndose de nuevo en un monte submarino, aunque
con morfologia de guyot, contraria a la morfologia de cono del monte submarino inicial.
En el caso de islas oceanicas como Hawaii, situadas sobre una placa joven, delgada y
flexible, la subsidencia serd rapida vy, por ello, la formacidn de atolones y guyots serd muy
comun. En cambio, las islas situadas sobre placas viejas, gruesas y rigidas (por ejemplo, las
Canarias) la subsidencia es casi nula, siendo la erosion el principal agente destructivo de la
isla (Carracedo y Tilling, 2003; Carracedo et al., 2007a; Carracedo, 2011; Carracedo y Troll,
2016, 2021).

Este modelo evolutivo permite una perspectiva muy interesante a la hora del estudio
geoldgico de las islas volcanicas intraplaca: en las islas jovenes reconoceremos los procesos y
formas del paisaje que en su dia tuvieron las islas viejas, y en éstas ultimas observaremos el
“futuro geoldgico” que les aguarda a las islas jévenes.

1.1. ISLAS CANARIAS

Veamos ahora si este modelo evolutivo explica correctamente o no la historia geoldgica de
nuestro archipiélago. Como ya he comentado anteriormente, Canarias se localiza
geodindmicamente en el interior de la Placa Africana, mds concretamente en su margen
continental Atlantico. Esta placa de lento movimiento, alrededor de 1,2 cm/afio a la altura de
Canarias (Geldmacher et al., 2005; Carracedo y Troll, 2016, 2021), se desplaza en sentido
antihorario hacia el NE para chocar con la placa Euroasidtica. A pesar de la cercania al
continente africano, todos los datos geofisicos y geoquimicos indican que la corteza sobre la
que se asienta Canarias es de tipo oceanica, resultando ser una de las mas viejas (entre 150 a
180 Ma), potentes (> 10 km bajo las islas de La Palma y El Hierro, a > 20 km bajo Fuerteventura
y Lanzarote) y rigidas de todo el planeta (p.ej., Banda et al., 1981; Hoernle y Schmincke, 1993;
Hoernle, 1998; Schmincke et al., 1998; Geldmacher et al., 2001, 2005; Bird et al., 2007;
Schmincke y Sumita, 2010; Carracedo y Troll, 2016, 2021).

Desde los pioneros trabajos geocronolégicos de Abdel Monem et al. (1971, 1972), hasta los
mas modernos del equipo hispano-francés liderado por los doctores Carracedo y Guillou
(Guillou et al. 1996, 1998, 2001, 20044, b, 2011; Paris et al. 2005; Carracedo et al. 2007b; Kissel
et al. 2011, 2014, 2015; Perez-Torrado et al., 2023), complementados con los trabajos
geocronoldégicos en los montes submarinos alrededor de Fuerteventura y norte de Lanzarote
(Geldmacher et al., 2001, 2005), permiten afirmar que las Islas Canarias y, por extension, la
Provincia Volcanica Canaria, son una de las mejores datadas del mundo. Esa enorme base de



datos geocronolégica pone de manifiesto, sin lugar a dudas, una edad de emersion vy
antigiiedad de las islas progresiva de oeste a este (Tabla I), coincidiendo con el movimiento de
la Placa Africana. Sin entrar en mayor debate sobre el origen de Canarias?, esta progresion de
edades y, en consecuencia, de etapas evolutivas, se enmarca correctamente en el modelo de
islas volcanicas de punto caliente anteriormente expuesto.

Tabla I. Edades (en millones de afios) de las Islas Canarias agrupadas en las distintas etapas evolutivas.
Se observa el cardcter multiciclico en cada una de las etapas para todas las islas (edades a partir de
van den Bogaard et al., 1988; Guillou et al. 1996, 1998, 2001, 2004a, b, 2011; Paris et al. 2005;
Carracedo et al. 2007b; Kissel et al. 2011, 2014, 2015; Perez-Torrado et al., 1995, 2023; Rodriguez-
Gonzalez et al., 2009).

ISLAS
ELHIERRO | LAPALMA | LA GOMERA TENERIFE GRAN CANARIA | LANZAROTE | FUERTEVENTURA
ETAPAS
1,17-0,88 | 1,77-1,20 9,43-8,04 11,86 - 8,95 14,50-14,0 15,61—14,06 20,19-13,73
JUVENIL 0,54-0,15 | 1,08-0,41 7,36-4,98 6,11-5,15 14,0-13,30 10,89 - 8,89 18,09-13,09
0,13-0 0,12-0 5,40-4,25 4,89-3,95 13,30-7,30 7,23-6,30 15,44-13,73
8,95-3,95
REPOSO | — 4,25-0 7,30-5,50 6,30—1,17 13,73-5,09
(centro isla)
Casi inactivo (una 3,50-0,20 5,50-3,0 5,09-4,15
REJUVENECIMIENTO | - erupcion datada 1,20-0 3,52-1,40 1,17-0 2,82-0,99
en1,92) 0,20-0 1,10-0,01 0,46-0,01

Esta progresién de edades no es la Unica prueba del encaje en el modelo (Tabla Il). Por
ejemplo, observando los relieves de cada una de las islas podemos deducir la etapa evolutiva
en la que se encuentran. A modo de resumen:

a) LaPalmay El Hierro, las islas mas jévenes del archipiélago, se encuentran aun en su etapa
de crecimiento juvenil. Por ello, sus relieves son marcadamente volcanicos, configurando
islas de gran altura, con laderas escarpadas y con una red de barrancos poco desarrollada.
Las costas son predominantemente acantiladas, con ausencia de extensas playas de arena.
Las estructuras volcanicas mas representativas en estas islas son las alineaciones de
volcanes a lo largo de los rifts o dorsales y las cicatrices en el terreno, a modo de anfiteatro
o herradura, de los deslizamientos gigantes de los flancos insulares.

b) La Gomera, en la etapa de inactividad o reposo volcdnico, presenta un relieve
marcadamente erosivo, con una red radial de profundos barrancos que diseccionan el
perfil en escudo tipico de la etapa juvenil.

c) La isla de Tenerife, en el inicio del rejuvenecimiento, marca el punto de maximo
crecimiento alcanzable por estas islas con la formacién de un gran estratovolcan central el
Teide). Comparte relieves volcanicos y erosivos distribuidos en diferentes zonas de la isla.

3 Para el lector interesado sobre la evolucidn de los modelos del origen de Canarias y la evolucién geoldgica
detallada de las islas, se recomienda la lectura del excelente discurso que realizé el Dr. D. Juan Carlos Carracedo
Gbémez para su ingreso en la Real Academia Canaria de las Ciencias en diciembre de 2015 y que fue publicado en
la Revista de la Academia un afio mas tarde (Carracedo, 2016).
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d) Gran Canaria, que hace unos 3 Ma. era muy parecida a Tenerife, se encuentra en la
actualidad en un estadio de rejuvenecimiento muy avanzado. Sus relieves son
predominantemente de tipo erosivo, con actividad volcanica puntual y muy dispersa en el
espacio y en el tiempo. Como en La Gomera, nos encontramos con un perfil en escudo
surcado por una red radial de profundos barrancos. Las costas son variables, desde muy
escarpadas en el oeste, hasta relativamente planas en el este, con formacién de extensas
playas arenosas, principalmente, al abrigo de los vientos alisios predominantes en el
archipiélago.

Fuerteventura y Lanzarote, que forman parte de un mismo edificio volcdnico, estdn en la
etapa de rejuvenecimiento volcanico casi terminal, manteniendo emergida apenas una
fraccion del volumen méximo que alcanzaron. De ahi que presenten un relieve suavizado,
sin elevaciones importantes y con predominio de morfologias erosivas y sedimentarias.
Los barrancos son muy abiertos y poco profundos, rellenos en gran medida por sus propios
sedimentos. Las costas también son suaves, con formacidn de extensas playas arenosas y
campos de dunas. En Lanzarote, las erupciones histéricas de Timanfaya (1730-36) y Tao-
Nuevo-Tinguaton (1824) cubrieron una extensa superficie de la isla, lo que le confirieron
un “maquillaje” volcanico que le hace aparentar ser una isla volcanica joven. Pero es
precisamente la gran antigliedad de la isla lo que permitié a los materiales de estas
erupciones histdricas cubrir grandes superficies. Dicho de otra forma, con el mismo
volumen de lavas y piroclastos de estas erupciones histéricas de Lanzarote, en Gran
Canaria o La Gomera no se rellenarian ni la mitad de ninguno de sus profundos barrancos.
Por el contrario, en Fuerteventura se extenderian por una superficie similar, otorgandole
a esta isla esa misma sensacion de isla joven volcanicamente muy activa.

Tabla Il. Resumen de los principales pardmetros geoldgicos de cada una de las etapas evolutivas para
las Islas Canarias.

ETAPA JUVENIL (ESCUDO) ETAPA DE INACTIVIDAD VOLCANICA ETAPA DE REJUVENECIMIENTO
e Fuerleventura y Lanzarote se encuentran cerca de su
desmantelamiento erosivo final
ISLAS CANARIAS | » LaPalmayElHiero e LaGomera o Gran Canaia presenta una efapa  de
rejuvenecimiento muy avanzado
» Tenerife se encuentra al inicio de esta etapa
* Egiﬂg;iﬁ:s;;:'anasym esse e Erupciones de cardcter mas explosivo (incluso
pliniana)
C REE EEIED @ [ ((Ek) € + Configuracion  geométrica de los (s menos
VOLCANISHO grﬁgn&r;s cominmente en estrella de 3 puntas fipo . manifesta
I —— + Estratovelcanes y volcanes monggéniogs.
+ Altatasa erupfiva. Gran volumen de materiales, pero ' B:'; E{“Zar;r:m?éf sju;ré{cni::mmen de materiles,
relativamente poca area cubierta p P P
* Relieves marcadaments volcanicos o Relieves erosivas + Relieves erosivos con “maquillaje volcanico
+ Deslizamientos gigantes o Barrancos maduros sin relleno de lavas recientes + Barrancos maduros. Ocasionalmente con lavas
« Barancos inmaduros, normalmente adaptados a ) ) recientes formando terrazas o en el fondo de sus
. depresiones enre lavas + Plaaforma |nsqlar bien desartollada cauces
GEOMORFOLOGIA + Plataformas insulares poco desarrolladas ' ;Joslasmsc:mnad:s.l Plagas dde bcantos en la), Plataformas insulares bien desarrolladas
o Coslas acantiladas. Playas de canfos solo en zsigﬂﬁasiallg: © 105 grandes Danancos ¥ €M) o Granges playas de arena en las verientes al abrigo
pequefias calas . Beimantelamiento Erosivo progresivo delos alisos
o Rifmos de construccion y destruccion rapidos preg o Rifmos de construccion y destruccion mas lentos
s Escasez de discordancias infraformacionales, de o SRR O s . el Abundancia de discordancias infraformacionales, de
ESTRATIGRAFIA niveles epiclasticos intercalados y de almagres niveles epicldsficgs intercalados y de amagres niveles epiclasticas intercalados y de almagres
» 3e defectan pocas magnetozonas y 4 o Gran numero de magnetozonas
PETROL QG."A Y . Malamaﬁalcalmos y, enocasiones, con tendencia a la « Magmas fuertemente alcaings
GEOQUIMICA . 'Sr?érr;?:inméﬂcos definidos por basaltos alcalinos - * Téminos méficos defnidos por asanias y nefeinias
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Los relieves submarinos también muestran rasgos diferenciadores entre las distintas islas que
refuerzan el mismo modelo evolutivo.

a) En los fondos marinos alrededor de las islas orientales de El Hierro, La Palma y Tenerife
existen importantes depdsitos de avalanchas volcdnicas, sin casi recubrimiento de
sedimentos oceanicos y en conexidn con las cicatrices en herradura observables en tierra
producidas por los deslizamientos gravitacionales gigantes (p.ej., Urgelés et al., 1998;
Masson et al., 2002). Por el contrario, estos depdsitos son mas dificiles de identificar en el
resto de las islas ya que se encuentran recubiertos por potentes secuencias sedimentarias
(Acosta et al., 2005).

b) Las plataformas de abrasidén marinas estan muy bien desarrolladas en Lanzarote,
Fuerteventura, Gran Canaria y La Gomera, mientras que son muy incipientes en Tenerife,
La Palma y El Hierro (IEO, 2006).

c) Los montes submarinos de Concepcidn, Salvajes, Dacia, Anika y Lars, muy lejos ya de la
vertical del punto caliente canario y sin actividad volcanica desde hace millones de afios,
presentan relieves amesetados en forma de guyots (Geldmacher et al., 2001, 2005; Becker
et al.,, 2009). Por el contrario, los montes submarinos de Las Hijas, a unos 100 km al
suroeste de El Hierro, muestran formas tipicas de conos volcanicos en los que, incluso, se
pueden distinguir alineamientos volcdnicos a modo de rifts o dorsales (Rihm et al., 1998).

d) Finalmente, los perfiles batimétricos del archipiélago muestran cémo las laderas
submarinas de cada isla se apoyan en la contigua mas antigua, siguiendo el mismo orden
de este a oeste que muestra la progresion de sus edades (p.ej., Urgelés et al., 1998; Acosta
et al., 2005).

En resumen, una gran cantidad de datos geoldgicos obtenidos en Canarias ponen de
manifiesto su encaje en el modelo general evolutivo de islas intraplaca. Ahora bien, hay otros
aspectos, como la gran longevidad de nuestras islas, escasa subsidencia, actividad multiciclica
en las dos etapas de crecimiento volcanico (juvenil y rejuvenecimiento), predominio de
magmas con tendencia alcalina hasta, incluso, peralcalina, quedando los magmas de
tendencia toleitica mas subordinados, mayor variedad de rocas y formas volcdnicas, etc. que
requieren de explicaciones especificas. Posiblemente sea el lento desplazamiento de la Placa
Africana, la edad y potencia de la corteza ocednica bajo las islas, las bajas tasas de fusion
parcial del diapiro mantélico que genera el punto caliente canario y la cercania al continente
africano, con una corteza continental muy antigua que actiua a modo de barrera térmica y
genera un efecto de conveccién de borde inducido, los condicionantes que permiten explicar
las peculiaridades de nuestro archipiélago (p.ej., Schmincke et al., 1998; Montelli et al., 2004,
2006; King, 2007; Gurenko et al., 2009, 2010; Schmincke y Sumita, 2010; Carracedo, 2011,
2016; Carracedo y Troll, 2016).
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2. PRINCIPIO DE CORRELACION TEMPORAL Y ESPACIAL

Charles Lyell, considerado como el padre de la Geologia moderna, publicé entre 1830 y 1833
su obra mas destacada titulada “Principios de Geologia” en la que establecia los principios
basicos que regian el desarrollo de los procesos geoldgicos. Entre ellos destacaba el del
uniformismo-actualismo definido como “las leyes que rigen los procesos geolégicos han sido
las mismas y producen los mismos efectos durante toda la historia de la Tierra” y que se
resumia en la famosa frase de “el presente es la clave del pasado”.

Derivado de este principio y en conexién con los que rigen las disciplinas de Geografia e
Historia, se establece un principio de correlacién espacio-temporal que viene a decir que los
procesos geoldgicos que han ocurrido en el pasado cercano en una determinada zona del
planeta, son los que con mayor probabilidad podran repetirse en el futuro en esa misma zona.
La zonificacion espacial del planeta esta claramente establecida en la Tectdnica de Placas: los
procesos geoldgicos que ocurren en un borde de placa destructivo son muy diferentes a los
que ocurren en un borde constructivo o en el interior de las placas. En cuanto a la divisién
temporal de la historia del planeta, estda registrada en la denominada Escala
Cronoestratigrafica Internacional, siempre en continua revision®.

En el caso concreto de los estudios de peligrosidad volcanica, se utiliza el ambiente
geodinamico (intraplaca, borde constructivo, destructivo y conservativos) y la ubicacion
geografica (por ejemplo, archipiélagos de Canarias, Cabo Verde o Madeira, todos ellos en el
interior de la Placa Africana) para la correlacién espacial. Para la correlacion temporal se utiliza
el Holoceno, que como ya comenté al inicio de mi intervencidn, es la division temporal mas
reciente de la Escala Estratigrafica Internacional y cuyo limite inferior estd establecido en
11700 ahos.

Atendiendo pues a este principio de correlacién espacio-temporal, si queremos pronosticar
correctamente los peligros volcanicos que pueden ocurrir en el futuro en cualquiera de
nuestras islas, debemos conocer con detalle: a) las historias geoldgicas de cada isla para
determinar la etapa evolutiva en la que se encuentren cada una de ellas; b) los mecanismos
eruptivos, volumenes de material arrojado y areas afectadas de las erupciones ocurridas en el
Holoceno. Solo asi podremos hacer modelos realistas de simulacién de los distintos peligros y
volcarlos en mapas de peligrosidad rigurosos que sirvan de punto de partida para una gestién
eficaz por parte de las autoridades de los riesgos volcanicos.

3. PELIGROS VOLCANICOS

En principio hay que diferenciar entre los conceptos de peligrosidad (hazard en inglés) y riesgo
(risk en inglés), unidos ambos por una ecuacidn, cuya formulacion mds cldsica se define como:

Riesgo = Peligrosidad x Exposicién x Vulnerabilidad (Fournier d’Albe, 1979)

4 La Comision Internacional de Estratigrafia es la encargada de la revisién periddica de la divisién de la escala 'y
de sus limites. Puede consultarse su web (http://www.stratigraphy.org/) para conocer los trabajos que realiza y
las versiones mas recientes de la Escala Estratigrafica Internacional en numerosos idiomas.
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donde la peligrosidad se define como la probabilidad de que un proceso natural (una erupcién
volcdnica) ocurra en una determinada regidn geogréfica dentro de un periodo de tiempo
especifico; la exposicién determina el valor de los bienes que pueden quedar expuestos si se
produce la erupcién y la vulnerabilidad es el grado de afecciéon o porcentaje de pérdida que
van a sufrir los bienes expuestos en caso de que se produzca el evento natural, en nuestro
caso, una erupcion volcanica. En consecuencia, un riesgo volcanico se puede definir como la
materializacién de un peligro volcdnico que puede acarrear pérdidas potenciales de bienes
materiales y/o servicios, asi como de vidas humanas.

Dada la gran variabilidad de mecanismos eruptivos, a la hora de analizar la peligrosidad
volcdnica de una determinada regidn resulta conveniente estudiar por separado los distintos
productos volcdnicos que se pueden formar y sus potenciales volimenes. Segun la IAVCEI
(Association of Volcanology and Chemistry of the Earth’s Interior) hay cuatro productos
asociados a las erupciones volcdnicas que entrafian diferente peligrosidad, como son los
gases, las coladas de lava, la caida de piroclastos y los flujos piroclasticos. Ademads, considera
otros tres procesos asociados de forma indirecta a las erupciones volcdnicas como son los
lahares, los deslizamientos de terreno y los tsunamis. Respecto a los productos directos, la
mayor o menor predominancia de uno u otro depende del mecanismo eruptivo involucrado,
explosivo o efusivo, que es un fiel reflejo de las propiedades fisico-quimica de los magmas
gue, a su vez, estan condicionadas por el ambiente geodinamico en el que ocurra la erupcién.
De forma muy resumida indico la peligrosidad ligada a cada uno de estos productos.

e Gases volcanicos. Como productos por si mismos, tienen menos peligrosidad ya que su
area de influencia suele ser préxima a los focos eruptivos. No obstante lo anterior, la
inyeccion en la atmdsfera de grandes cantidades de gases volcanicos de efecto
invernadero, como el CO;, pueden provocar cambios climaticos a escala planetaria (p.€j.,
Mills, 2000; Williams-Jones y Rymer, 2000; Schmincke, 2004).

e Lavas. Son los productos caracteristicos de las erupciones efusivas (hawaianas) y mixtas
(estrombolianas), ambas ligadas a magmas maficos, poco viscosos y con bajos contenidos
en gases disueltos, muy comunes en los bordes constructivos e interior de las placas. La
peligrosidad de las coladas de lava esta relacionada con sus efectos mecdanicos y térmicos.
El avance de las coladas de lava supone una gran presidn sobre las infraestructuras que
encuentran en su camino, provocando en la mayoria de los casos su derrumbamiento y
enterramiento. Asimismo, las elevadas temperaturas en el frente de avance, capaces de
superar los 1000 °C, pueden provocar importantes incendios forestales en zonas boscosas,
En cambio, no suponen un grave peligro para las personas debido a su baja velocidad que,
salvo excepciones, es de unas decenas de metros por hora a poca distancia (incluso menos
de 1 km) de los focos eruptivos (p.ej., Peterson y Tilling, 2000; Schmincke, 2004; Carracedo
y Perez-Torrado, 2015; Perez-Torrado y Carracedo, 2016). Las distancias recorridas y areas
afectadas por las coladas de lava dependen principalmente de la viscosidad y persistencia
de la erupcién con altas tasas de aporte. El pardmetro conocido como relacién de aspecto
(que relaciona el espesor o potencia de una lava con la superficie cubierta) indica que, a
igualdad de volumen emitido, las lavas maficas tienen una relacién de aspecto menor que
las lavas intermedias y félsicas. Es decir, las lavas maficas, menos viscosas, tienden a
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alcanzar mayores distancias y recubrir mayores superficies que las lavas intermedias y
félsicas. En cambio, estas ultimas lavas son mas capaces de transgredir obstdculos
topograficos y poner en peligro estructuras aparentemente protegidas por la topografia
(p.ej., Carracedo y Perez-Torrado, 2015; Perez-Torrado y Carracedo, 2016).

e Piroclastos. Son los productos caracteristicos de las erupciones explosivas, vulcanianas y
plinianas, que involucran la participacidon de magmas intermedios a félsicos, muy viscosos
y con altos contenidos en gases disueltos, comunes en los bordes destructivos de placas.
Asimismo, son los productos principales de las erupciones hidromagmaticas en las que una
interaccion eficaz magma-agua (subterranea o superficial) desencadena mecanismos muy
explosivos independientemente de la composicidon del magma. Los piroclastos se forman
por la violenta fragmentacién del magma debido a la expansién de las burbujas de los
gases que contienen. Pueden viajar a gran velocidad (incluso >100 km/h) a ras del suelo
en forma de flujos piroclasticos, conocidos como nubes ardientes, o inyectarse en las
distintas capas atmosféricas y caer posteriormente a modo de lluvia, conocidos como
piroclastos de caida o de dispersién horizontal. En ambos casos, son los productos que
afectan a una mayor extensién del terreno y, en consecuencia, los potencialmente mas
peligrosos (p.ej., Nakada, 2000; Perez-Torrado y Fernandez-Turiel, 2015; Perez-Torrado y
Carracedo, 2016). Los flujos piroclasticos, debido a su movilidad, velocidad y altas
temperaturas, representan los productos que han provocado el mayor nimero de victimas
directas, como pone de manifiesto los mds de 28000 decesos provocados en la erupcién
del Monte Pelée (isla de Martinica) en mayo de 1902.

En un intento de determinar la magnitud de una erupcién, de manera andloga a la escala de
Ritcher para los terremotos, Newhall y Self (1982) disefiaron el denominado “indice de
Explosividad Volcanica” (IEV) con valores comprendidos entre O (erupciones no explosivas) y
8 (erupciones muy explosivas cataclismicas). Aunque en la confeccién del IEV intervienen
varios parametros, como la altura alcanzada por la columna eruptiva, duracién de la erupcion,
mecanismo eruptivo, etc., es el volumen de material piroclastico (tefra) acumulado el que
determina el paso de un valor a otro, de modo que cada intervalo representa un aumento de
diez veces ese volumen (Tabla Ill).

Integrando el IEV con los datos conocidos para las erupciones holocenas de todo el planeta,
se observa que:

a) Aproximadamente el 93% de las erupciones registradas presentan valores del IEV entre O
y 3, lo que las cataloga como de moderada a baja explosividad.

b) Elintervalo entre erupciones con IEV < 3 oscila entre <1y 10 afios, mientras que es superior
a los 100 afios para aquellas erupciones con IEV 2 6, y supera los 100.000 aios el intervalo
entre erupciones con IEV = 8.

Estos datos ponen de manifiesto que las erupciones consideradas como catastroficas son muy
escasas y presentan una frecuencia muy baja. Este hecho positivo puede, sin embargo,
representar un "arma de doble filo", ya que es el origen del bajo interés que suscita entre los
responsables politicos el estudio de regiones volcanicas poco activas (Perez-Torrado y
Carracedo, 2016).
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Tabla Ill. indice de explosividad volcdnica (tomado de Perez-Torrado y Carracedo, 2016, segtin idea
original de Newhall y Self, 1982).

iNDICE DE EXPLOSIVIDAD
VOLCANICA (IEV) 0 1 2 3 4 S 6 7 8
Descripcion general No explosiva  Baja Moderada Mook Grandle ¢«———— Muygrande——>
agrande
Descripcion cualitativa Efusiva Explosiva }C:’atacl'lsmvlca B ——
aroxismica
Tipo de erupcion Hawaiana Vulcaniana Ultrapliniana ——
<— Estromboliana —> Pliniana
Duracion
(horas de erupcién continua) bl 1-6 212
6-12
Volumen de tefra (m’) 10°* 10° 10 10° 10° 10" 10" 10"
Altura de la columna eruptiva (km) <0,1 0,1-1 1-5 3-15 10-25 >25
Inyeccion en la troposfera Nula Escasa | Moderada Importante
Inyeccion en la estratosfera No No No Posible Segura Significativa —————— >

3.1. PELIGROS VOLCANICOS EN CANARIAS. EL VOLCANISMO HOLOCENO

En islas volcdnicas intraplaca, como ya ha quedado expuesto, la mayor tasa eruptiva ocurre
en las etapas juveniles, por tanto, serdn las islas inmersas en esa etapa las que tengan una
mayor peligrosidad. Por otro lado, las islas en etapa de rejuvenecimiento, aunque tengan una
menor tasa eruptiva, tienen una mayor participacién de magmas diferenciados (intermedios
a félsicos), lo que puede desembocar en mecanismos eruptivos mas explosivos, con mayor
produccién de material piroclastico que, ya sabemos, son los productos volcanicos que
entraflan mayor riesgo.

Traslademos este escenario al ambito de nuestro archipiélago. A partir de los estudios
detallados de su volcanismo holoceno, se observa que la mayor peligrosidad, en términos de
probabilidad de albergar una nueva erupcién, esta en las islas de La Palma y El Hierro, en la
etapa juvenil de crecimiento, mientras que es casi nula en La Gomera, en su etapa de reposo
volcénico (Fig. 5).

Surge una pregunta écOmo podemos reconocer las erupciones holocenas en el campo y
diferenciarlas de las mas antiguas? La primera y mas inmediata respuesta es datandolas por
algin método radiométrico. La mayor fiabilidad se consigue con el carbono 14 (14C), si bien el
K-Ar, el °Ar-3*Ar y el paleomagnetismo también han demostrado cierta eficacia (p.ej., Guillou
et al., 2011; Risica et al., 2022). Pero, ¢se han datado todas las erupciones en el archipiélago
para diferenciar las holocenas de las pre-holocenas? La respuesta es no, principalmente por
tres motivos: existencia o no de cartografia detallada, capacidad de encontrar restos vegetales
carbonizados por una erupcién y costes econédmicos. Entonces, si no se han datado todas las
posibles erupciones holocenas éhay algun otro criterio geolégico eficaz que las permite
diferenciar? La respuesta es si. Pasemos a repasar brevemente las distintas vias que se han
buscado para establecer ese criterio.
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Figura 5. Peligrosidad volcdnica en las Islas Canarias. Se observa una estrecha relacion entre esta
peligrosidad y la etapa evolutiva en la que se encuentra cada isla (modificado de Perez-Torrado y
Carracedo, 2016, sequn una idea original de Carracedo, 2011).

Composicion quimica-mineraldégica. La mayoria de las erupciones holocenas reconocidas
y datadas en todo el archipiélago presentan composiciones geoquimicas y mineraldgicas
muy similares entre si: quimismo mafico alcalino y asociaciones minerales (paragénesis)
de olivino, piroxenos, feldespatos (plagioclasas Ca-Na) y 6xidos de Fe-Ti, como minerales
principales. Todo ello hace que se clasifiguen como basaltos y basanitas. De forma mucho
mas testimonial aparecen términos algo mas diferenciados como tefritas, traquibasaltos
o incluso fonolitas, en los que los olivinos son sustituidos por anfiboles y las plagioclasas
contienen cada vez mdas Na que Ca e incluso en las fonolitas aparecen feldespatos alcalinos
(K-Na). El problema esta en que este mismo quimismo y paragénesis mineral se encuentra
en muchos otros materiales volcanicos de edad mds antigua en todas las islas (p.ej., Fuster,
1981; Carracedo et al., 2002; Schmincke y Sumita, 2010). Por tanto, la composicién
geoquimica y mineraldgica por si sola no puede ser valida como criterio discriminador.

El grado de meteorizacion. Se trata de una observacion muy utilizada en el trabajo de
campo. Es obvio que una roca volcanica mientras mas joven sea, menos tiempo ha tenido
de exposicidon a los agentes atmosféricos y, en consecuencia, presentara un menor grado
de meteorizacién y desarrollo de suelo sobre ella. Pero esta relacidon es estrictamente
valida en igualdad de condiciones climaticas. Sin embargo, cuando se comparan rocas
expuestas a climas muy diferentes, por ejemplo, tropical y arido, se observa una gran
diferencia en el grado de alteracién, muy avanzado en la roca expuesta en el clima tropical
y casi ausente en las rocas expuestas al clima desértico. Llevado al escenario de Canarias,
especialmente en las islas mas jovenes donde el relieve genera una fuerte dicotomia
climatica entre las fachadas septentrionales, humedas y frias, y las meridionales, calurosas
y secas (p.ej.,, AEMET, 2012), se observa una notable diferencia en el grado de
meteorizacion de las rocas y desarrollo de suelos de unas zonas a otras (p.ej., Tejedor et
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al., 2007). Es decir, materiales antiguos en las caras meridionales de las islas pueden
presentar un menor grado de meteorizacidon, con suelos menos desarrollados, que
materiales mas jévenes aflorantes en las caras septentrionales.

Correlaciones estratigraficas. Se trata de aplicar el principio basico de superposicidn: si un
estrato o capa esta depositado encima de otro debe ser, consecuentemente, mas joven.
Este principio da una edad relativa siempre muy fiable, pero no establece edades
absolutas. Es decir, para aplicar este principio y garantizar que una erupcién es de edad
holocena, debe ocurrir que sus materiales se depositen sobre otros que hayan sido
datados como holocenos.

Posicion geomorfoldégica. Carracedo et al. (1999) establecieron un criterio muy eficaz
basado en la posicién geomorfoldgica de las lavas al llegar al mar. Observaron que las lavas
gue estaban acantiladas sistematicamente daban edades radiométricas superiores a los
20 mil afios (ka). Por el contrario, las lavas que al llegar al mar caian por los acantilados y
formaban extensas plataformas a sus pies, a modo de deltas de lava, eran siempre mas
jévenes, la mayoria de ellas con edades holocenas. La explicacion de este diferente
comportamiento radicaba en los movimientos glacio-eustaticos derivados del paso del
ultimo periodo glaciar al presente interglaciar, ocurrido hace unos 20 ka. Sélo las
erupciones ocurridas en el presente interglaciar, con un nivel del mar similar al actual y
con formacién de plataformas insulares, podian formar deltas de lava, como hemos
podido observar en la erupcién del volcdn Tajogaite, La Palma, en 2021. Recientemente,
Rodriguez-Gonzalez et al. (2022) afinaron este limite, poniendo de manifiesto que los
deltas de lava que se observan sobre las actuales plataformas insulares deben ser mas
jévenes de 7 ka, edad que se establece en el Atlantico africano para la estabilizacién del
nivel del mar (p.ej., Cooper et al., 2018).

Este criterio, valido en islas en etapa juvenil donde las lavas casi siempre alcanzan el mar,
dados sus relieves tan acusados, no tiene la misma eficacia en islas mds antiguas, en etapas
de rejuvenecimiento avanzado como Gran Canaria, donde un solo flujo de lava de edad
holocena alcanzé el mar. A pesar de ello, no queda invalidado ya que las oscilaciones
eustaticas dejan su sefial también en los niveles de base de los barrancos. Es decir, una
erupcién se considerard holocena cuando sus lavas se localicen en los fondos de los
barrancos actuales y con escasas seiiales de incisién erosiva (Rodriguez-Gonzalez, 2009;
Rodriguez-Gonzalez et al., 2009, 2011, 2012, 2018).

En conclusion, es la posicion geomorfoldgica de las lavas, bien al llegar al mar y formar deltas
lavicos, bien al discurrir por los fondos de los barrancos actuales, el mejor criterio para
determinar la edad holocena de las erupciones. Ello no excluye el uso de los otros criterios, al
contrario, se suelen usar todos ellos en combinacidn para robustecer la delimitacién de la
edad de la erupcién.

Una vez diferenciado el volcanismo de edad holocena en el archipiélago y divididas las islas de
acuerdo con los escenarios de peligrosidad que presentan (ver figura 5), hay que tratar ahora
si las erupciones futuras que se esperan presentaran el mismo mecanismo eruptivo o sera
diferente de una isla a otra. Para resolver esta cuestion, como primer acercamiento, podemos
repasar los mecanismos de las erupciones histdricas, aquellas ocurridas en los ultimos 500
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afos. Se tiene constancia de erupciones histdricas en cuatro islas, El Hierro, La Palma, Tenerife
y Lanzarote (Fig. 6). Estas islas se encuentran en etapas evolutivas y localizaciones geograficas
muy diferentes entre si. A pesar de ello, todas las resefias histdricas, asi como los estudios
geoldgicos de detalle, ponen de manifiesto una gran similitud entre todas ellas, con
mecanismo eruptivo predominante de tipo estromboliano y productos volcanicos de
composicion mafica o ligeramente diferenciada (p.ej., Romero, 1991; Carracedo, 2011, 2020).
Sélo en escenarios submarinos o de interaccion eficaz magma-agua subterranea se
desarrollaron mecanismos hidromagmaticos algo mas explosivos.

ERUPCIONES HISTORICAS DE CANARIAS
EL HIERRO LA PALMA TENERIFE LANZAROTE
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Figura 6. Erupciones historicas en Canarias, indicando la duracidn en dias (cifra entre paréntesis) y el afio
de inicio (modificado de Perez-Torrado y Carracedo, 2016, segun una idea original de Carracedo, 2011).
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Cuando el horizonte temporal se amplia para el Holoceno, los datos geoldgicos apuntan
resultados muy similares a los de las erupciones histdricas. Asi, en la isla de Gran Canaria se
identificaron un total de 24 erupciones holocenas, todas en la mitad septentrional de la isla
(ver figura 5), mecanismo eruptivo principal estromboliano, hawaiano de forma subordinada,
y valor del IEV entre 1 y 3. Sélo la erupcion que formé la Caldera de Bandama presento
mecanismos hidromagmaticos mds explosivos con un valor del IEV de 4 (Rodriguez-Gonzalez,
2009; Rodriguez-Gonzalez et al., 2009, 2018). Las islas de El Hierro y La Palma repiten la misma
pauta: erupciones estrombolianas, hawaianas e hidromagmaticas subordinadas, y valores del
IEV entre 1 a 3 (p.ej., Carracedo et al., 2001, 2015, 2022; Perez-Torrado et al., 2012; Prieto-
Torrell et al., 2023). Otro tanto puede decirse de las islas de Lanzarote y Fuerteventura (p.ej.,
Romero, 1991; Perez-Torrado et al., 2023). Finalmente, la isla de Tenerife muestra también el
mismo patrdén sdélo alterado por las erupciones del sistema volcanico central Teide-Pico Viejo
que pueden poner en juego magmas intermedios (fonolitas) y, en consecuencia, mecanismos
eruptivos mas explosivos, como la erupcion de Montafia Blanca datada en unos 2 ka (Ablay et
al., 1995; Carracedo et al., 2004, 2011; Carracedo y Troll, 2013).

En conclusion, el mecanismo eruptivo mas probable para una futura erupcion volcanica en
cualquiera de las islas del archipiélago es el estromboliano y, en consecuencia, los productos
gue mayores dafios pueden causar son las coladas de lava y, en menor medida, los piroclastos
de caida. Por ello, se hace necesario conocer con cierto detalle el comportamiento de estas
coladas de lava, lo que abordaré en el siguiente apartado.

4. MODELOS DE SIMULACION DE PROPAGACION DE LAS COLADAS DE LAVA

Cuando los magmas alcanzan la superficie lo hacen a temperaturas por debajo de su curva
liquidus, lo que viene a decir que en él ya coexisten fases minerales en el seno de la fase
liquida. Por ello, cuando ese magma surge en forma de lava ésta no se puede comportar como
un liquido “normal” (liquidos Newtonianos) como el agua, que fluye a favor de gravedad. Las
coladas de lava se consideran como un tipo de liquido no-Newtoniano que para iniciar y
mantener el flujo requieren, ademas de la gravedad, de que el esfuerzo cortante (shear stress
en inglés) supere el limite de elasticidad (yield strength) de la lava (p.€j., Kilburn, 2000; Harris,
2013; Harris y Rowland, 2015). Dicho de otro modo, se necesita un “empuje” constante que
solo lo da la pervivencia de la erupcion.

El comportamiento de las coladas de lava durante su flujo viene determinado por numerosos
pardmetros, entre los que destacan la tasa eruptiva (volumen de magma extruido a la
superficie por unidad de tiempo), la duracién de la erupcion, la viscosidad de la lava
(controlada por su composicién quimica, temperatura, y contenido de cristales y gases) y la
topografia por la que discurren (p.ej., Kilburn, 2000; Harris, 2013; Harris y Rowland, 2015).
Como ya indiqué con anterioridad, las coladas de lava no representan un serio riesgo en
términos de pérdidas de vidas humanas, pero si que lo pueden representar en términos de
pérdidas de infraestructuras y de fuertes repercusiones sociales, econdmicas e, incluso,
medioambientales. Por ello, de cara a una correcta planificacidén de sus riesgos, es necesario
determinar cdmo sera su comportamiento durante una erupcién volcanica: trayectorias de
propagacion de los frentes de avance, area que se puede ver potencialmente afectada y
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modificaciones de ambos parametros con el tiempo. En este contexto, los modelos de
simulacidon de propagacion de las coladas de lava pueden resultar una herramienta muy
poderosa (p.ej., Felpeto et al., 2001; Costa y Macedonio, 2005; Favalli et al., 2005; Bernabeu
et al., 2016; Mossoux et al., 2016). En las ultimas décadas se han desarrollado numerosos
modelos que, de forma esquematica, se pueden agrupar en dos categorias: deterministicos y
probabilisticos.

a) Los modelos deterministicos se basan en la resolucién de ecuaciones de transporte
atendiendo a las propiedades fisico-quimicas de las coladas de lava. Producen simulaciones
detalladas del movimiento de las coladas de lava con el tiempo, incluyendo la velocidad,
morfologia y espesor de sus frentes de avance (p.ej., Costa y Macedonio, 2005; Bernabeu
et al., 2016). A cambio, requieren de la entrada de numerosos parametros, como son la
temperatura, viscosidad, contenido en cristales, limite de elasticidad, etc. que precisan de
mucho tiempo de andlisis, lo que los hace inoperativos en situaciones de crisis volcanicas
(p.€j., Felpeto et al., 2001; Damiani et al., 2006; Crisci et al., 2008; Maximo y Lépez, 2018).

b) Los modelos probabilisticos simulan las posibles trayectorias de avance de los flujos de lava
segun la topografia por la que discurren, que juega un papel fundamental (p.ej., Costa y
Macedonio, 2005; Favalli et al., 2005; Felpeto et al., 2007; de’ Michieli Venturi y Tarquini,
2018). Aunque estos modelos no simulan en detalle la evolucién de las coladas de lava, si
dan informacion relevante de las dreas que pueden ser inundadas de forma casi
instantdnea, lo que es esencial en situaciones de crisis volcanicas. Ello es debido a que los
pardmetros de entrada para estos modelos son muy rdpidos de obtener, como son las
potencias minimas, medias y maximas de las coladas de lava, o la maxima distancia que se
espera puedan recorrer.

Aunque estos modelos producen simulaciones que se asemejan mucho a la realidad, no habia
un trabajo de chequeo de su eficacia comparando sus resultados con la realidad, tomando
como ejemplo erupciones muy bien estudiadas. En el seno del grupo de investigacion Geologia
de terrenos volcanicos (GEOVOL), perteneciente al Instituto de Estudios Ambientales y
Recursos Naturales (i-UNAT) de la Universidad de Las Palmas de Gran Canaria (ULPGC),
comenzamos a inicios de la década anterior este trabajo. Para ello partiamos de la Tesis
Doctoral de Alejandro Rodriguez Gonzdlez en la que se hacia un estudio muy detallado de
todas las erupciones holocenas de la isla de Gran Canaria (Rodriguez-Gonzalez, 2009).
Ademas, se disefid una nueva metodologia de trabajo para calcular de manera muy precisa
pardmetros morfométricos siguiendo los siguientes pasos (Rodriguez-Gonzalez et al., 2010):

1. Trabajo de campo minucioso, incluyendo la cartografia y observaciones geomorfolégicas
de cada uno de los distintos productos volcdnicos (conos, piroclastos de caida y coladas de
lava). El producto final es un mapa geoldgico del momento actual a escala de detalle
(1:10000 y 1:5000).

2. Edicién y procesado del mapa geoldgico en un entorno de Sistema de Informacién
Geogrifica (SIG).

3. Reconstrucciones geomorfoldgicas con el fin de obtener modelos digitales del terreno
(MDT) para dos momentos evolutivos: pre-erupcion y post-erupcion (Fig. 7).
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e MDT pre-erupcién. Presenta la topografia previa a la ocurrencia de la erupcién
volcanica analizada.

e MDT post-erupcién. Presenta la topografia y geologia al acabar la erupcidn, antes de
gue los agentes exdgenos comiencen los trabajos de erosién y remodelado del relieve.

e Lacomparacién de los MDT pre-erupcion y post-erupcion permite observar los cambios
ocurridos en el relieve por la acumulacién de los distintos productos volcanicos y la
cuantificacion de todos sus pardmetros morfométricos, tanto 2D como 3D (Fig. 8).
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Figura 7. Reconstrucciones geomorfoldgicas (el ejemplo de la figura se corresponde con un sector del
campo de lava de la erupcion del Monte Lentiscal en Gran Canaria). Partiendo de la cartografia
geoldgica actual (c), se reconstruyen los MDT post-erupcion (b) y pre-erupcion (a). Este ultimo MDT es
esencial para realizar una simulacién de flujo de lava sobre él y comprobar su fiabilidad (modificada de
Rodriguez-Gonzalez et al., 2021).

22



4. La comparacion de los MDT post-erupcion y actual permite, entre otros, el cdlculo del
material perdido por erosidn, natural y/o antrdpica, de cada uno de los productos.
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Figura 8. Pardmetros morfométricos del cono volcdnico y colada de lava habitualmente utilizados para
estudios de acumulacion y degradacion en el modelado volcdnico (modificado de Rodriguez-Gonzalez, 2009).

La metodologia de reconstruccién geomorfolégica se demostré muy eficaz en casos reales,
como fueron las erupciones holocenas de Gran Canaria (Rodriguez-Gonzalez et al., 2011,
2012). Por tanto, estaban sentadas las bases para examinar la validez de los modelos de
simulacién de flujos de lava, ya que realizar simulaciones sobre la topografia actual siempre
va a arrojar resultados muy diferentes a las lavas reales con las que se quiere comparar
(Rodriguez-Gonzalez et al., 2021). La figura 9 muestra, mediante un diagrama de flujo, los
pasos seguidos en la verificacion de la eficacia de los modelos de simulacidon de la propagacién
de las coladas de lava y, en consecuencia, en su utilizacién para la elaboracidon de los mapas
de peligrosidad y riesgos pertinentes.

La aplicacion que se utilizd para esta verificaciéon fue Q-LavHA (Quantum-Lava Hazard
Assessment) de Mossoux et al. (2016). Esta aplicacion permite combinar tres modelos de
simulacidn, dos probabilisticos y uno deterministico, que se ejecutan sobre modelos digitales
del terreno en el marco del software SIG de «cddigo abierto QGIS
(http://www.qgis.org/es/site/).
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Figura 9. Diagrama de flujo de los pasos a sequir para una correcta verificacion de los modelos de
simulacion de flujos de lava y su consiguiente uso en la elaboracion de mapas de peligrosidad y riesgos
volcdnicos (modificada de Rodriguez-Gonzalez et al., 2021).

Modelo probabilistico de longitud maxima (Lmax). Permite definir una longitud maxima de
hasta donde la lava puede fluir. En cada paso de la simulacion de flujo de lava, el modelo
calcula la distancia recorrida por la linea de flujo de lava y cuando alcanza la longitud
maxima definida, la iteracién se detiene. Esta longitud, expresada en metros, resulta muy
facil de determinar a partir de los datos morfométricos de la zona de estudio.

Modelo de probabilidad decreciente (Lnormar). Este modelo asume que la probailidad de
alcanzar una cierta longitud puede ser expresada por una funcién de densidad acumulativa
decreciente siguiendo una distribucion normal. El uso de esta simulacién requiere el
conocimiento de las longitudes maximas, minimas, medias y desviaciones estandar de las
coladas de lava de erupciones reales holocenas estudiadas en una determinada region.

Modelo deterministico FLOWGO (Lfiowgo). Basado en el modelo unidimensional de Harris y
Rowland (2001) en el que a cada paso de la linea de flujo los pardmetros térmicos,
reoldgicos y dindmicos son adaptados en base a la pendiente del sustrato encontrada. El
flujo de lava se detiene cuando al menos una de las siguientes condiciones se mantiene:
su velocidad es cero, la temperatura del nucleo de lava alcanza el estado del “solidus” o el
esfuerzo cortante (shear stress) no supera el limite de elasticidad (yield strength) de la
lava. FLOWGO asume una profundidad constante del canal de lava y calibra el ancho del
canal y la velocidad del flujo para mantener una descarga constante. Este modelo requiere
la entrada de numerosos pardmetros como la tasa eruptiva (que varia a lo largo de la
erupcién), temperatura y viscosidad iniciales, y contenido de cristales y gas.
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En los tres modelos es necesario incluir factores de correccién como son potencia minima (H)
y maxima (H,) que permitiran al flujo simulado superar obstaculos topograficos y rellenar
depresiones. Finalmente, para evaluar la exactitud de la colada simulada la aplicacién permite
calcular el indice de adecuacion entre la lava real y la simulacidn (Fliuepositive), que indica el
porcentaje de solapamiento entre el drea real de la colada de lava estudiada y el drea de la
colada de lava simulada (Favalli et al., 2009; Mossoux et al., 2016). Mientras mas cerca esté
este indice al valor 1, mejor solapamiento entre las areas existird. La aplicaciéon también
calcula otros dos indices para establecer si los desajustes entre las areas de la colada simulada
y la real son por sobreestimacion (Flsisepositive) 0 Subestimacion (Flfaisenegative)

Rodriguez-Gonzalez et al. (2021), partiendo de los MDT pre-erupcién reconstruidos del
volcanismo holoceno de Gran Canaria y de los parametros morfométricos de sus coladas de
lava (Rodriguez-Gonzalez, 2009; Rodriguez-Gonzalez et al., 2011, 2012), examinaron las
simulaciones de los tres modelos incluidos en la aplicacién Q-LavHA, llegando a la conclusién
de que el modelo probabilistico de longitud maxima (Lmax) era el que mejor indice de
adecuacion (Fliuepositive) cOnseguia (Fig. 10).
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5. ERUPCION DEL VOLCAN TAJOGAITE (LA PALMA, 2021)

La erupcion del volcan Tajogaite (19 septiembre-13 diciembre 2021) representa la ultima
erupcion volcanica ocurrida en la isla de La Palma y, por extensién, en todo el Archipiélago
Canario. Supone la séptima erupcion histérica en La Palma (casi la mitad de todas las ocurridas
en el archipiélago, ver figura 6) y la de mayor duracidn, lo que se ha traducido en la de mayor
volumen de material arrojado y mayor superficie afectada (p.ej., Carracedo et al., 2022). Los
valores de estos dos parametros, volumen de material y superficie afectada, teniendo en
cuenta solamente el cono y campo de lava, equivalen a casi la mitad de la suma total de todas
las erupciones histéricas precedentes (Fig. 11). El valor del IEV para esta erupcién se establecio
en 3, mientras que en las 6 erupciones historicas previas nunca se habia pasado de 2. Sin
embargo, la tipologia eruptiva fue muy similar a la de las erupciones previas: fisural,
mecanismo principal de tipo estrombioliano con algunos pulsos hidromagmaticos de mayor
explosividad, pero de muy corta duracion.

\ Fecha Duracion | Area | Volumen*
[ Erupcion Desde Hasta | (n°dedias) (ha) (m?x 10°)
\ Tajogaite 19/09/2021| 13/12/2021 85 1220 232
\ 26/10/1971 19/11/1971 25 302 6
Tajogaite 24/06/1949 | 31/07/1949 38 62 3
Hoyo Negro 38 12
El Charco 09/10/1712| 03/12/1712 56 568 158

Volcdn de Fuencaliente | 17/11/1677 | 21/01/1678 66 242 22
Martin 421 35
St CBicars) 02/10/1646 | 21/12/1646 80 29 2
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Figura 11. Mapa de Cumbre Vieja (La Palma) con localizacion de todas sus erupciones historicas. En la
tabla se indican las fechas, duracion en dias, drea afectada y volumen emitido, considerando
exclusivamente los conos y coladas de lava (tomado de Perez-Torrado et al., 2022).
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Los datos petrolégicos, geoquimicos y sismicos pusieron de manifiesto la existencia de una
compleja red de reservorios magmaticos que alimentaron la erupcion en diferentes
momentos, lo que permitié su mayor pervivencia y volumen involucrado (p.ej., Carracedo et
al., 2022; Day et al., 2022; D’Auria et al., 2022; Dayton et al., 2023). Los primeros 20 dias de la
erupcién el magma que surgio a la superficie presentaba una composicién mas diferenciada
(tefrita) proveniente de un reservorio localizado en la corteza ocednica, entre 10-15 km de
profundidad. A partir de esa fecha, el magma que comenzé a subir lo hizo desde un reservorio
mas profundo, localizado ya en el manto superior a mas de 20 km de profundidad, y mostraba
composicion quimica y mineralégica mds primitiva (basanita). La participacién de este
reservorio mas profundo es el que explica la mayor pervivencia y volumen de material emitido
en esta erupcion, factor que hay que tener muy en cuenta para futuras erupciones.

La erupcion del Tajogaite no causé ninguna victima directa, pero si cuantiosos dafios en
infraestructuras, terrenos de cultivos, etc., que han conllevado pérdidas econdmicas y
problemas sociales de enorme relevancia para la isla. Las coladas de lava fueron, sin lugar a
dudas, las que mayores dafos ocasionaron: mas de 2900 edificaciones destruidas, mas de 70
km de carreteras afectadas y alrededor de 1200 ha (12 km?) de superficie cubierta, de las que
370 ha eran terrenos de cultivo. La eficaz gestion de las autoridades civiles en el marco del
Plan Especial de Proteccién Civil y Atencién de Emergencias por Riesgo Volcanico en la
Comunidad Auténoma de Canarias (PEVOLCA) coordiné la evacuacion y recolocaciéon de casi
8000 habitantes a lo largo de la erupcidn. Los criterios de evacuacién estuvieron basados, en
gran medida, en las areas que los modelos de simulacién de flujos de lava delimitaron como
inundables, destacando que los modelos se ejecutaron a las pocas horas de comenzar la
erupcidn, una vez se conocieron las coordenadas de la fisura eruptiva.

En el seno del grupo GEOVOL (i-UNAT, ULPGC) contabamos con un amplio conocimiento de la
geologia de la isla de La Palma, en general, y de su volcanismo holoceno e histérico localizado
en la denominada dorsal de Cumbre Vieja, en particular (Guillou et al., 1998, 2001; Carracedo
et al., 2001). Asimismo, teniamos ya el disefio metodoldgico de validacion y ejecucidn de los
modelos de simulacidon de flujos de lava, lo que nos permitid seleccionar el mejor modelo y
los parametros de entrada en muy breve tiempo.

a) Modelo probabilistico longitud maxima (Lmax). Como ya comenté en el anterior apartado,
este modelo es el que obtuvo mejores resultados para el volcanismo holoceno de Gran
Canaria (ver figura 10).

b) Todas las erupciones histdricas de La Palma, con la excepcidn de la colada de lava del volcén
Duraznero (erupcion de San Juan de 1949), independientemente de la distancia de sus
focos eruptivos a la linea de costa y de su duracién (volumen de material emitido),
alcanzaban la linea de costa y formaban deltas lavicos (plataformas). Este comportamiento
también se observa en casi todas las erupciones holocenas conocidas.

c) La fisura eruptiva desde la que comenzd la erupcién del Tajogaite el 19 de septiembre de
2021, se localizé a casi 6 km de distancia de la linea de costa. Atendiendo a este dato, el
valor de la longitud mdaxima que se puso en el modelo fue de 7 km, para obligarlo a que
simulara el flujo de lava penetrando en el mar.
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d) El tipo principal de colada de lava, tanto en las erupciones histdricas como en las holocenas
de La Palma, es el denominado a’a, que era el mismo que estaba formando el Tajogaite.
Los valores medios de las potencias (espesores) minimas y mdximas de las coladas de lava
de estas erupciones histéricas y holocenas eran de 5 y 12 m, respectivamente. Estos
mismos valores fueron los seleccionados para los factores de correccidn H. (potencia
minima) y H, (potencia maxima).

e) El modelo digital del terreno (MDT) que se utilizé en la simulacién se obtuvo del Instituto
Geografico Nacional (IGN), seleccionando el de resolucidn con paso de malla de 25 m.

El resultado de la simulacidn que arrojé la aplicacion se muestra en la figura 12 (mapa 1). La
validez de esta simulacién, en términos de indices de adecuacion, se pudo calcular una vez
acabada la erupcion y realizada su cartografia geoldgica (mapa 2 de la figura 12). Entonces
comparamos los dos mapas y la aplicacion nos arrojo los siguientes valores de los indices:

e indice de adecuacidn (Fliuepositive, €n rojo en el mapa 3 de la figura 12): 0,68. Lo que es lo
mismo, el 68% del drea simulada coincidié con el area real inundada por las coladas de lava
a lo largo de toda la erupcién.

e Sobreestimacion (Fliisepositive, €N Naranja en el mapa 3 de la figura 12): 0,08. Sélo un 8% del
area simulada no fue cubierta por los flujos de lava reales.

e Subestimacion (Flaisenegative, verde en el mapa 3 de la figura 12): 0,24. Un 24% del area
inundada por los flujos de lava no se registraron en la simulacién.

Hay que hacer notar que esta simulacidn se realizé el mismo dia del inicio de la erupcién con
un MDT que reflejaba la situacién pre-erupcion. Si se hubiera dispuesto de MDT en diferentes
momentos a lo largo de la erupcidn, reflejando los cambios topogréficos que se estaban
creando, la simulacion hubiera reducido el porcentaje de las areas subestimadas, ya que los
nuevos flujos de lava simulados se hubieran tenido que adaptar a los obstaculos topograficos
que las coladas de lava reales habian desarrollado en dias previos. Lamentablemente no se
pudo contar con esos MDT, por lo que esta afirmacidén no puede ser cuantificada.

En cualquier caso, un 68% de coincidencia no deja de ser un valor muy representativo de la
eficacia de estos modelos cuando se introducen pardmetros muy ajustados a la realidad
derivados del conocimiento geolégico detallado de la zona de estudio.

A MODO DE CONCLUSION

El conocimiento geoldgico detallado ha permitido enmarcar a las Islas Canarias (por extensiéon
la Provincia volcanica de Canarias) en el modelo evolutivo existente para las islas volcanicas
intraplaca. En este contexto, las islas de La Palma y El Hierro se encuentran en la etapa
evolutiva juvenil, luego son en estas islas donde existe la mayor probabilidad de que ocurra la
proxima erupcion. Esa futura erupcién estara localizada en alguna de las dorsales (rifts) activas
en estas islas, acaparando la dorsal de Cumbre Vieja en La Palma la mayor concentracidn de
erupciones histdricas del archipiélago.
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El estudio del volcanismo holoceno e histdrico pone de manifiesto que el estilo eruptivo a lo
largo del archipiélago sigue una misma pauta general: erupciones fisurales, mecanismos
estrombolianos con algunos pulsos hidromagmadticos y coladas de lava como principal
producto eruptivo.

La metodologia disefiada por el grupo GEOVOL (i-UNAT, ULPGC) para las reconstrucciones
geomorfoldgicas y calculos precisos de parametros morfométricos, ha demostrado ser de una
gran utilidad para calibrar la eficacia de los modelos de simulacién de inundacién por coladas
de lava. La aplicacién de estos modelos de simulacién en la erupcion del volcan Tajogaite (La
Palma, 2021) arrojo resultados muy valiosos que ayudaron a las autoridades civiles a ordenar
correctamente las zonas que se evacuaron.

En definitiva, la Geologia es una ciencia muy necesaria para el conocimiento de los peligros (y
recursos) de una regién. El conocimiento del pasado geoldgico reciente (Holoceno) de una
region es la mejor forma de predecir, con un alto grado de fiabilidad, su comportamiento
futuro.

Muchas gracias por su atencién.

Figura 12. Mapas de la erupcion del Tajogaite (La
Palma, 2021). 1. Mapa resultado de la simulacion
de inundacion por flujos de lava obtenido con el
modelo probabilistico de longitud mdxima en el
entorno de la aplicacion Q-LavHA. 2. Mapa
geoldgico del final de la erupcion. 3. Comparacion
entre el mapa de simulacion y el geoldgico real, con
indicacion de las zonas coincidentes (en rojo), las
sobrestimadas (en naranja) y las subestimadas (en
verde) (tomado de Perez-Torrado et al., 2022).

Probabilidad
inundacion

Erupcion 2021
7 Cono
3 Lava y direccidn de flujos

Comparativa
simulacion-campo lava real
B Zonas coincidentes
Zonas sobreestimadas
Zonas subestimadas
imetro campo de fava rea)

47 Canal Hivico
C. Criter

29



REFERENCIAS BIBLIOGRAFICAS

e AEMET, Agencia Estatal de Meteorologia. (2012). Atlas climdtico de los archipiélagos de Canarias,
Madeira y Azores. Ed. Agencia Estatal de Meteorologia de Espaiia, Ministerio de Agricultura,
Alimentacidon y Medio Ambiente, 78 p.

e Abdel-Monem, A., Watkins, N.D. y Gast, P.W. (1971). Potassium—argon ages, volcanic stratigraphy,
and geomagnetic polarity history of the Canary Islands: Lanzarote, Fuerteventura, Gran Canaria,
and La Gomera. American Journal of Science, 271, 490-521.

e Abdel-Monem, A., Watkins, N.D. y Gast, P.W. (1972). Potassium—argon ages, volcanic stratigraphy,
and geomagnetic polarity history of the Canary Islands: Tenerife, La Palma and Hierro. American
Journal of Science, 272, 805—-825.

e Ablay, G.J., Ernst, G.G.J., Marti, J. y Sparks, R.S.J. (1995). The ~2 ka subplinian eruption of Montafia
Blanca, Tenerife. Bulletin of Volcanology, 57 (5), 337-355.

e Acosta, J., Uchupi, E., Mufioz, A., Herranz, P., Palomo, C., Ballesteros, M. y ZEE Working Group
(2003) Geologic evolution of the Canarian Islands of Lanzarote, Fuerteventura, Gran Canaria and La
Gomera and comparison of landslides at these islands with those at Tenerife, La Palma and El
Hierro. Marine Geophysical Researches, 24 (1-2), 1-40.

e Aulinas, M., Rodriguez-Gonzalez, A., Fernandez-Turiel, J.L., Perez-Torrado, F.J. y Carracedo, J.C.
(2019). Plumas mantélicas y puntos calientes: causa-efecto. Ensefianza de las Ciencias de la Tierra,
27.3,267-277.

e Banda, E., Danobeitia, J. J., Surinach, E. y Ansorge, J. (1981). Features of crustal structure under the
Canary Islands. Earth and Planetary Science Letters, 55, 11-22.

e Becker, J.J., Sandwell, D.T., Smith, W.H.F., Braud, J., Binder, B., Depner, J., Fabre, D., Factor, J.,
Ingalls, S., Kim, S.H., Ladner, R., Marks, K., Nelson, S., Pharaoh, A., Trimmer, R., Von Rosenberg, J.,
Wallace, G. y Weatherall, P. (2009). Global bathymetry and elevation data at 30 arc seconds
resolution: SRTM30_PLUS. Marine Geodesy, 32:4, 355-371

e Bernabeu, N., Saramito, P. y Smutek, C. (2016). Modelling lava flow advance using a shallow-depth
approximation for three-dimensional cooling of viscoplastic flows. Geological Society London,
Special Publication 426, 409-423.

e Bird, D.E., Hall, S.A., Burke, K., Casey, J.F. y Sawyer, D.S. (2007). Early Central Atlantic Ocean seafloor
spreading history. Geosphere, 3, 282—-298.

e Campbell, I.H. y Griffiths, R.W. (1990). Implications of mantle plume structure for the evolution of
flood basalts. Earth and Planetary Science Letters, 99 (1-2), 79-93.

e Campbell, I.H. y Davies, G. (2006). Do mantle plumes exist?. Episodes, 29 (3), 162-168.

e Carracedo, J.C. (2011). Geologia de Canarias I: Origen, evolucion, edad y volcanismo. Ed. Rueda, S.L.,
398 p.

e Carracedo, J.C. (2016). Evolucién geoldgica del Archipiélago Canario (1981-2016). Revista de la
Academia Canaria de Ciencias, XXVIII, 135-194.

e Carracedo, J.C. (2020). Erupciones recientes de Canarias. Ed. Fundacién Canaria Aiazo Nova, 93 p.

e Carracedo, J.C. y Perez-Torrado, F.J. (2015). Peligros asociados a las coladas de lava. Ensefianza de
las Ciencias de la Tierra, 23.1, 49-58.

30



Carracedo, J.C. y Tilling, R.l. (2003). Geologia y volcanologia de islas volcdnicas ocednicas. Canarias-
Hawaii. Ed. Servicio de Publicaciones de la Caja General de Ahorros de Canarias, 73 p.

Carracedo, J.C. y Troll, V.R. (eds.) (2013). Teide volcano. Geology and eruptions of a highly
differentiated oceanic stratovolcano. Ed. Springer-Verlag, 234 p.

Carracedo J.C. y Troll V.R. (2016). The geology of the Canary Islands. Ed. Elsevier, 636 p.

Carracedo J.C. y Troll V.R. (2021). North-East Atlantic Islands: The Macaronesian archipelagos. En
D. Alberton y S.A. Elias (eds.): Encyclopedia of Geology, 2nd edition, vol. 4, 674-699. Ed. Elsevier.

Carracedo, J.C., Day, S.J., Guillou, H. y Gravestock, P. (1999). Later stages of volcanic evolution of La
Palma, Canary Islands: Rift evolution, giant landslides and the genesis of the Caldera de Taburiente.
Geological Society of America Bulletin, 111, 755-768.

Carracedo, J.C., Rodriguez-Badiola, E., Guillou, H., de la Nuez, J. y Perez-Torrado, F.J. (2001). Geology
and volcanology of La Palma and El Hierro, Western Canaries. Estudios Geoldgicos, 57 (5-6), 175—
273.

Carracedo, J.C., Perez-Torrado, F.J., Ancochea, E., Meco, J., Herndn, F., Cubas, C.R., Casillas, R.,
Rodriguez Badiola, E. y Ahijado, A. (2002). Cenozoic volcanism Il: the Canary Islands. En W. Gibbons
y T. Moreno (eds): The Geology of Spain, 439-472. Ed. The Geological Society.

Carracedo, J.C., Guillou, H., Paterne, M., Scaillet, S., Rodriguez Badiola, E., Paris, R., Perez-Torrado,
F.J. y Hansen, A. (2004). Andlisis del riesgo volcanico asociado al flujo de lavas en Tenerife (lIslas
Canarias): escenarios previsibles para una futura erupcion en la isla. Estudios Geoldgicos, 60 (3-6),
63-93.

Carracedo, J.C., Perez-Torrado, F.J. y Hansen, A. (2007a). El relieve de las Islas Canarias. Ensefianza
de las Ciencias de la Tierra, 15.2, 196-205.

Carracedo, J.C., Rodriguez Badiola, E., Guillou, H., Paterne, M., Scaillet, S., Perez-Torrado, F.J., Paris,
R., Fra-Paleo, U. y Hansen, A. (2007b). Eruptive and structural history of Teide volcano and rift zones
of Tenerife, Canary Islands. Geological Society of America Bulletin, 119 (9), 1027-1051.

Carracedo, J.C., Guillou, H., Nomade, S., Rodriguez-Badiola, E., Perez-Torrado, F.J., Rodriguez-
Gonzalez, A., Paris, R., Troll, V.R., Wiesmaier, S., Delcamp, A. y Fernandez-Turiel, J.L. (2011).
Evolution of ocean-island rifts: the northeast rift zone of Tenerife, Canary Islands. Geological Society
of America Bulletin, 123 (3-4), 562-584.

Carracedo, J.C., Troll, V.R., Zaczek, K., Rodriguez-Gonzalez, A., Soler, V. y Deegan, F.M. (2015). The
2011-2012 submarine eruption off El Hierro, Canary Islands: New lessons in oceanic island growth
and volcanic crisis management. Earth-Science Reviews, 150, 168—200.

Carracedo, J.C., Troll, V.R., Day, J.M.D., Geiger, H., Aulinas, M., Soler, V., Deegan, F.M., Perez-
Torrado, F.J., Gisbert, G., Gazel, E., Rodriguez-Gonzalez, A. y Albert, H. (2022). The 2021 eruption of
the Cumbre Vieja volcanic ridge on La Palma, Canary Islands. Geology Today, 38 (3), 94-107.

Chauvel, C., Maury, R.C,, Blais, S., Lewin, E., Guillou, H., Guille, G., Rossi, P. y Gutscher, M.A. (2012).
The size of plume heterogeneities constrained by Marquesas isotopic stripes. Geochemistry,
Geophysics, Geosystems, 13, Q07005.

Clague, D.A.y Sherrod, D.R. (2014). Growth and destruction of Hawaiian volcanoes. En M.P. Poland,
T.J. Takahashiy C.M. Landowski (eds.): Characteristics of hawaiian volcanoes, ch. 3,97-146. Ed. U.S.
Geological Survey Professional Paper 1801.

31



Cooper, J.A.G., Green, A.N. y Compton, J.S. (2018). Sea-level change in southern Africa since the
Last Glacial Maximum. Quaternary Science Reviews, 201, 303—318.

Costa, A. y Macedonio, G. (2005). Computational modeling of lava flow emplacement: a review. En
M. Manga y G. Ventura (eds.): Kinematics and dynamics of lava flows. Ed. Geological Society of
America Special Papers, 396, 209-218.

Courtillot, V., Davaille, A., Besse, J. y Stock, J. (2003). Three distinct types of hotspots in the Earth’s
mantle. Earth and Planetary Science Letters, 205 (3—4), 295-308.

Crisci, G.M., lovine, G., Di Gregorio, S. y Lupiano, V. (2008). Lava-flow hazard on the SE flank of Mt.
Etna (Southern Italy). Journal of Volcanology and Geothermal Research, 177, 778-796.

Damiani, M.L., Groppelli, G., Norini, G., Bertino, E., Gigliuto, A. y Nucita, A. (2006). A lava flow
simulation model for the development of volcanic hazard maps for Mount Etna (ltaly). Computers
& Geosciences, 32, 512-526.

Day, J.M.D,, Troll, V.R., Aulinas, M., Deegan, F.M., Geiger, H., Carracedo, J.C., Gisbert, G. y Perez-
Torrado, F.J. (2022). Mantle source characteristics and magmatic processes during the 2021 La
Palma eruption. Earth and Planetary Science Letters, 597, 117793.

Dayton, K., Gazel, E., Wieser, P., Troll, V.R., Carracedo, J.C., La Madrid, H., Roman, D.C., Ward, J.,
Aulinas, M., Geiger, H., Deegan, F.M., Gisbert, G. y Perez-Torrado, F.J. (2023). Deep magma storage
during the 2021 La Palma eruption. Science Advances, 9, eade7641.

D’Auria, L., Koulakov, I., Prudencio, J., Cabrera-Pérez, |., Ibanez, J.M., Barrancos, J., Garcia-
Hernandez, R., Martinez van Dorth, D., Padilla, G.D., Przeor, M., Ortega, V., Hernandez, P. y Pérez,
N.M. (2022). Rapid magma ascent beneath La Palma revealed by seismic tomography. Scientific
Reports, 12, 17654.

de’ Michieli Vitturi, M. y Tarquini, S. (2018). MrLavaloba: a new probabilistic model for the
simulation of lava flows as a settling process. Journal of Volcanology and Geothermal Research, 349,
323-334.

DePaolo, D.J. y Manga, M. (2003). Deep origin of hotspots--the mantle plume model. Science, 300,
920-921.

Favalli, M., Pareschi, M.T., Neri, A. e Isola, . (2005). Forecasting lava flow paths by a stochastic
approach. Geophysical Research Letters, 32(3), L03305.

Favalli, M., Tarquini, S., Fomaciai, A. y Boschi, E. (2009). A new approach to risk assessment of lava
flow at Mount Etna. Geology, 37,1111-1114.

Felpeto, A., Arafia, V., Ortiz, R., Astiz, M. y Garcia, A. (2001). Assessment and modelling of lava flow
Hazard on Lanzarote (Canary Islands). Natural Hazards, 23(2), 247-257

Fournier d’Albe, E.M. (1979). Objectives of volcanic monitoring and prediction. Journal of the
Geological Society, 136, 321-326.

French, S.W. y Romanowicz, B. (2015). Broad plumes rooted at the base of the Earth’s mantle
beneath major hotspots. Nature, 525, 95-99.

Freundt, A. y Schmincke, H.U. (1992). Mixing of rhyolite, trachyte and basalt magma erupted from
a vertically and laterally zoned reservoir, composite flow P1, Gran Canaria. Contributions to
Mineralogy and Petrology, 112, 1-19.

32



Freundt, A. y Schmincke, H.U. (1995). Petrogenesis of rhyolite-trachyte-basalt composite ignimbrite
P1, Gran Canaria, Canary Islands. Journal of Geophysical Research, 100, 455-474.

Fuster, J.M. (1981). Evolucién Geoldgica del Archipiélago Canario. Real Academia de Ciencias
Exactas, Fisicas y Naturales, 1, 1-61.

Geldmacher, J., Hoernle, K., van den Bogaard, P. Zankl, G. y Garbe-Schénberg, D. (2001). Earlier
history of the > 70 Ma-old Canary hotspot based on temporal and geochemical evolution of the
Selvagens Archipelago and neighbouring seamounts in the Eastern North Atlantic. Journal of
Volcanological and Geothermal Research, 111 (1-4), 55-87.

Geldmacher, J., Hoernle, K., van den Bogaard, P., Duggen, S. y Werner, R. (2005). New *°Ar/**Ar age
and geochemical data from seamounts in the Canary and Madeira volcanic provinces: support for
the mantle plume hypothesis. Earth and Planetary Science Letters, 237 (1-2), 85-101.

Guillou, H., Carracedo, J.C., Perez-Torrado, F.J. y Rodriguez Badiola, E. (1996). K—Ar ages and
magnetic stratigraphy of a hotspot-induced, fast grown oceanic island: El Hierro, Canary Islands.
Journal of Volcanology and Geothermal Research, 73, 141-155.

Guillou, H., Carracedo, J.C. y Day, S.J. (1998). Dating of the Upper Pleistocene—Holocene volcanic
activity of La Palma using the unspiked K—Ar technique. Journal of Volcanology and Geothermal
Research, 86, 137-149.

Guillou, H., Carracedo, J.C. y Duncan, R.A. (2001). K-Ar, 40Ar—39Ar ages and magnetostratigraphy
of Brunhes and Matuyama lava sequences from La Palma Island. Journal of Volcanology and
Geothermal Research, 106, 175-194.

Guillou, H., Carracedo, J.C., Paris, R. y Perez-Torrado, F.J. (2004a). Implications for the early shield-
stage evolution of Tenerife from K/Ar ages and magnetic stratigraphy. Earth and Planetary Science
Letters, 222, 599-614.

Guillou, H., Perez-Torrado, F.J.,, Hansen, A., Carracedo, J.C. y Gimeno, D. (2004b). The Plio-
Quaternary volcanic evolution of Gran Canaria based on new K—Ar ages and magnetostratigraphy.
Journal of Volcanology and Geothermal Research, 135, 221-246.

Guillou, H., Nomade, S., Carracedo, J.C., Kissel, C., Laj, C., Perez-Torrado, F.J. y Wandres, C. (2011).
Effectiveness of combined unspiked K—Ar and 40Ar/39Ar dating methods in the 14C age range.
Quaternary Geochronology, 6, 530-538.

Guillou, H., Maury, R.C., Guille, G., Chauvel, C., Rossi, P., Pallares, C., Legendre, C., Blais, S., Liorzou,
C. y Deroussi, S. (2014). Volcanic successions in Marquesas eruptive centers: A departure from the
Hawaiian model. Journal of Volcanology and Geothermal Research, 276, 173-188.

Harris, A.J.L. (2013). Lava flows. En S.A. Fagents, T.K.P. Gregg y R.M.C. Lopes (eds): Modeling
volcanic processes: The physics and mathematics of volcanism, 85—-106. Ed. Cambridge University
Press.

Harris, A.J.L. y Rowland, S. (2001). FLOWGO: a kinematic thermo-rheological model for lava flowing
in a channel. Bulletin of Volcanology, 63, 20—44.

Harris, A.J.L. y Rowland, S.K. (2015). Lava Flows and Rheology. En H. Sigurdsson, B. Houghton, S.R.
McNutt, H. Rymer y J. Stix (eds.): The encyclopedia of volcanoes, 2nd ed., 321-342. Ed. Academic
Press (Elsevier).

33



Hoernle, K. (1998). Geochemistry of Jurassic oceanic crust beneath Gran Canaria (Canary Islands):
implications for crustal recycling and assimilation. Journal of Petrology, 39 (5), 859-880.

Hoernle, K. y Schmincke, H.U. (1993). The role of partial melting in the 15-Ma geochemical evolution
of Gran Canaria: a blob model for the Canary hotspot. Journal of Petrology, 34 (3), 599-626.

Instituto Espafiol de Oceanografia (IEQ) (2006). Mapa topobatimétrico del Archipiélago Canario
1:700.000.

Kilburn, C.R.J. (2000). Lava flows and flow fields. En H. Sigurdsson, B. Houghton, S.R. McNutt, H.
Rymery J. Stix (eds.): Encyclopedia of volcanoes, 291-305. Ed. Academic Press.

King, S.D. (2007). Hotspots and edge-driven convection. Geology, 35 (3), 223-226.

Kissel, C., Guillou, H., Laj, C., Carracedo, J.C., Nomade, S., Perez-Torrado, F. y Wandres, C. (2011).
The Mono Lake excursion recorded in phonolitic lavas from Tenerife (Canary Islands):
paleomagnetic analyses and coupled K/Ar and Ar/Ar dating. Physics of the Earth and Planetary
Interiors, 187, 232-244.

Kissel, C., Guillou, H., Laj, C., Carracedo, J.C., Perez-Torrado, F.J., Wandres, C., Rodriguez-Gonzalez,
A. y Nomade, S. (2014). A combined paleomagnetic/dating investigation of the upper Jaramillo
transition from a volcanic section at Tenerife (Canary Islands). Earth and Planetary Science Letters,
406, 59-71.

Kissel, C., Rodriguez-Gonzalez, A., Laj, C., Perez-Torrado, F., Carracedo, J.C., Wandres, C. y Guillou,
H. (2015). Paleosecular variation of the earth magnetic field at the Canary Islands over the last 15
ka. Earth and Planetary Science Letters, 412, 52—60.

Marsch, B.D. (2000). Magma chambers. En H. Sigurdsson, B. Houghton, S.R. McNutt, H. Rymer y J.
Stix (eds.): Encyclopedia of volcanoes, 191-206. Ed. Academic Press.

Masson, D.G., Watts, A.B., Gee, M.J.R., Urgeles, R., Mitchell, N.C., Le Bas, T.P. y Canals, M. (2002).
Slope failures on the flanks of the western Canary Islands. Earth-Science Reviews, 57 (1-2), 1-35.

Maximo, G.C. y Lopez, D.R.A. (2018). Paricutin el pasado y el presente: Simulaciéon de flujos de lava
con Q-LavHa. Ciencia Nicolaita, 74, 59-80

Menard, H.W. (1986). Islands. Ed. Scientific American Library, 230 p.

Mills, M.J. (2000). Volcanic aerosol and global atmospheric effects. En H. Sigurdsson, B. Houghton,
S.R. McNutt, H. Rymer y J. Stix (eds.): Encyclopedia of volcanoes, 931-943. Ed. Academic Press.

Montelli, R., Nolet, G., Dahlen, F.A., Masters, G., Engdahl, E.R. y Hung, S.H. (2004). Finite-frequency
tomography reveals a variety of plumes in the mantle. Science, 303, 338-343.

Montelli, R., Nolet, G., Dahlen, F.A. y Masters, G. (2006). A catalogue of deep mantle plumes: New
results from finite-frequency tomography. Geochemistry, Geophysics, Geosystems, 7 (11), Q11007.

Mossoux, S., Saey, M., Bartolini, S., Poppe, S., Canters, F. y Kervyn, M. (2016). Q-LAVHA: A flexible
GIS plugin to simulate lava flows. Computers & Geosciences, 97, 98-109.

Nakada, S. (2000). Hazards from pyroclastic flows and surges. En H. Sigurdsson, B. Houghton, S.R.
McNutt, H. Rymery J. Stix (eds.): Encyclopedia of volcanoes, 945-955. Ed. Academic Press.

Newhall, C.G. y Self, S. (1982). The Volcanic Explosivity Index (VEl): An estimate of explosive
magnitude for historical volcanism. Journal of Geophysical Research, 87 (2), 1231-1238.

34



Paris, R., Guillou, H., Carracedo, J.C. y Perez-Torrado, F.J. (2005). Volcanic and morphological
evolution of La Gomera (Canary Islands), based on new K—Ar ages and magnetic stratigraphy:
implications for oceanic island evolution. Journal of the Geological Society, 162, 501-512.

Perez-Torrado, F.J. y Carracedo, J.C. (2016). Peligros volcdnicos. En J. Lario y T. Bardaji (coord.):
Introduccidn a los riesgos geoldgicos. 29-55. Ed. Universidad Nacional de Educacién a Distancia
(UNED).

Perez-Torrado, F.). y Fernandez-Turiel, J.L. (2015). Peligros asociados a los depdsitos piroclasticos.
Ensefianza de las Ciencias de la Tierra, 23.1, 59-65.

Perez-Torrado, F.J., Carracedo, J.C. y Mangas, J. (1995). Geochronology and stratigraphy of the
Roque Nublo Cycle, Gran Canaria, Canary Islands. Journal of the Geological Society, 152, 807—-818.

Perez-Torrado, F.J., Carracedo, J.C., Rodriguez-Gonzalez, A., Soler, V., Troll, V.R. y Wiesmaier, S.
(2012). La erupcién submarina de La Restinga en la isla de El Hierro, Canarias: Octubre 2011 —Marzo
2012. Estudios Geoldgicos, 68 (1), 5-27.

Perez-Torrado, F.J., Rodriguez-Gonzalez, A., Cabrera, M.C., Moreno, C., Pérez Suarez, P., Suarez
Moreno, F.y Carracedo, J.C. (2021). Geolodia Gran Canaria 2020-2021. Pisando colores: Los azulejos
de Mogdn-La Aldea. Ed. Mercurio, 72 p.

Perez-Torrado, F.J., Rodriguez-Gonzalez, A., Moreno-Medina, C.J., Cabrera, M.C., Carracedo, J.C.,
Diaz Rodriguez, S., Fernandez-Turiel, J.L., Criado, C., Aulinas, M.y Prieto-Torrell, C. (2022). Volcanes
en movimiento: El Hierro y La Palma. accedaCRIS ULPGC, http://hdl.handle.net/10553/119281

Perez-Torrado, F.J., Carracedo, J.C., Guillou, H., Rodriguez-Gonzalez, A. y Fernandez-Turiel, J.L.
(2023). Age, duration and spatial distribution of ocean shields and rejuvenated volcanism:
Fuerteventura and Lanzarote, Eastern Canaries. Journal of the Geological Society, 180, jgs2022-112.

Peterson, D.W. y Tilling, R.l. (2000). Lava flow hazards. En H. Sigurdsson, B. Houghton, S.R. McNutt,
H. Rymer vy J. Stix (eds.): Encyclopedia of volcanoes, 957-971. Ed. Academic Press.

Prieto-Torrell, C., Fernandez-Turiel, J.L., Rodriguez-Gonzalez, A., Aulinas, M., Beamud, E., Cabrera,
M.C., Criado, C., Guillou, H., Vidal-Matutano, P. y Perez-Torrado, F.J. (2023). Multi-dating
contribution to reconstructing the Holocene eruptive history at the oceanic island of El Hierro,
Canary Islands. En preparacion.

Rihm, R., Jacobs, C.L., Krastel, S., Schmincke, H.U. y Alibes, B. (1998). Las Hijas seamounts — the next
Canary Islands? Terra Nova, 10 (3), 121-125.

Risica, G., Di Roberto, A., Speranza, F., Carlo, P.D., Pompilio, M., Meletlidis, S. y Todrani, A. (2022).
Reconstruction of the subaerial Holocene volcanic activity through paleomagnetic and 14C dating
methods: El Hierro (Canary Islands). Journal of Volcanology and Geothermal Research, 425, 107526.

Rodriguez-Gonzalez, A. (2009). E/ vulcanismo holoceno de Gran Canaria: Aplicacion de un sistema
de informacion geogrdfico. Tesis Doctoral, Universidad de Las Palmas de Gran Canaria, 424 p.

Rodriguez-Gonzalez, A., Fernandez-Turiel, J.L., Perez-Torrado, F.J., Hansen, A., Aulinas, M.,
Carracedo, J.C., Gimeno, D., Guillou, H., Paris, R. y Paterne, M. (2009). The Holocene volcanic history
of Gran Canaria island: implications for volcanic hazards. Journal of Quaternary Science, 24 (7), 697-
709.

35



Rodriguez-Gonzalez, A., Fernandez-Turiel, J.L., Perez-Torrado, F.J., Gimeno,D. y Aulinas, M. (2010).
Geomorphological reconstruction and morphometric modelling applied to past volcanism.
International Journal of Earth Sciences, 99, 645-660.

Rodriguez-Gonzalez, A., Fernandez-Turiel, J.L., Perez-Torrado, F.J., Aulinas, M., Carracedo, J.C,,
Gimeno,D., Guillou, H. y Paris, R. (2011). GIS methods applied to the degradation of monogenetic
volcanic fields: A case study of the Holocene volcanism of Gran Canaria (Canary Islands, Spain).
Geomorphology, 134(3-4), 249-259.

Rodriguez-Gonzalez, A., Fernandez-Turiel, J.L., Perez-Torrado, F.J., Paris, R., Gimeno, D., Carracedo,
J.C. y Aulinas, M. (2012). Factors controlling the morphology of monogenetic basaltic volcanoes:
The Holocene volcanism of Gran Canaria (Canary Islands, Spain). Geomorphology, 136(1), 31-44.

Rodriguez-Gonzalez, A., Perez-Torrado, F.J., Fernandez-Turiel, J.L., Aulinas, M., Paris, R. y Moreno-
Medina, C. (2018). The Holocene volcanism of Gran Canaria (Canary Islands, Spain). Journal of
Maps, 14:2, 620-629.

Rodriguez-Gonzalez, A., Aulinas, M., Mossoux, S., Perez-Torrado, F.J., Fernandez-Turiel, J.L.,
Cabrera, M.C. y Prieto-Torrell, C. (2021). Comparison of real and simulated lava flows in the
Holocene volcanism of Gran Canaria (Canary Islands, Spain) with Q-LavHA: contribution to volcanic
hazard management. Natural Hazards, 107, 1785-1819.

Romero, C. (1991). Las manifestaciones volcdnicas histéricas del Archipiélago Canario. Tomos | (695
p) y Il (768 p.). Ed. Gobierno de Canarias, Consejeria de Politica Territorial.

Schmidt, R. y Schmincke, H.U. (2000). Seamounts and island building. En H. Sigurdsson, B.
Houghton, S.R. McNutt, H. Rymer y J. Stix (eds.): Encyclopedia of volcanoes, 383-401. Ed. Academic
Press.

Schmincke, H.U. (2004). Volcanism. Ed. Springer-Verlag, 324 p.

Schmincke, H.U. y Sumita, M. (2010). Geological evolution of the Canary Islands: a young volcanic
archipelago adjacent to the old African Continent. Ed. Gorres-Verlag, 196 p.

Staudigel, H. y Schmincke, H.U. (1984). The Pliocene seamount series of La Palma, Canary Islands.
Journal of Geophysical Research, 89 (B13), 11195-11215.

Tejedor-Salguero, M.L., Hernandez-Moreno, J.M. y Jiménez, C. (2007). Soils of volcanic systems in
Spain. En O. Arnalds, F. Bartoli, P. Buurman, H. Oskarsson, G. Stoops y E. Garcia-Rodeja (eds.): Soils
of volcanic regions in Europe, 101-112. Ed. Springer-Verlag.

Urgelés, R., Canals, M., Baraza, J. y Alonso, B. (1998). Seismostratigraphy of the western flanks of El
Hierro and La Palma (Canary Islands): A record of Canary Island volcanism. Marine Geology, 146 (1-
4), 225-241.

Van den Bogaard, P., Schmincke, H.U. y Freundt, A. (1988). Eruption ages and magma supply rates
during the Miocene evolution of Gran Canaria. Naturwissenschaften, 75, 616-617.

Walker, G.P.L. (1990). Geology and volcanology of the Hawaiian Islands. Pacific Science, 44 (4), 315-
347.

White, J.D.L. y Houghton, B. (2004). Sustseyan and related phreatomagmatic eruptions. En H.
Sigurdsson, B. Houghton, S.R. McNutt, H. Rymer y J. Stix (eds.): Encyclopedia of volcanoes, 495-512.
Ed. Academic Press.

36



Williams-Jones, G. y Rymer, H. (2000). Hazards of volcanic gases. En H. Sigurdsson, B. Houghton,
S.R. McNutt, H. Rymer y J. Stix (eds.): Encyclopedia of volcanoes, 997-1004. Ed. Academic Press.

Zhao, D. (2007). Seismic images under 60 hotspots: Search for mantle plumes. Gondwana Research,
12(4), 335-355.

Zhao,D. (2015). Multiscale seismic tomography. Ed. Springer, 304 p.

37



