
1 
 

El volcanismo Holoceno en las Islas Canarias como clave 

para valorar su potencial peligrosidad 

 

Sr. Presidente 

Sr. Secretario 

Sras./Sres. Académicas/os 

Compañeras y compañeros de la ULPGC 

Señoras y señores 

 

Me presento ante ustedes para recibir este importante reconocimiento como Académico de 

Número de la Real Academia Canaria de Ciencias (RACC) en su sección 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 

Gómez, del que he aprendido prácticamente todo lo que sé sobre Volcanología, y honrar a la 

institución que me va a acoger como Académico. 

La temática que he elegido para este discurso de ingreso en la RACC pretende, como meta 

final, demostrar que la Geología es una ciencia imprescindible en nuestras vidas y que el 

conocimiento de los procesos geológicos ocurridos en la época más reciente de la evolución 

del planeta (el Holoceno, los últimos 11700 años) 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 lógico que el proceso geológico y ámbito regional 

elegidos para este discurso sea el volcanismo de Canarias.  

El desarrollo de este discurso requiere de unos capítulos introductorios en los que fijar los 

conceptos básicos necesarios para su comprensión: evolución de islas volcánicas intraplaca, 

principio de correlación espacio-temporal, peligros volcánicos y modelos de simulación de 

propagación de flujos de lava. Una vez explicados estos conceptos, podemos combinarlos para 

demostrar su utilidad práctica, poniendo como ejemplo la reciente erupción del volcán 

Tajogaite en la isla de La Palma. 

 

1. EVOLUCIÓN DE ISLAS VOLCÁNICAS INTRAPLACA 

La evolución de una isla volcánica intraplaca refleja una competición dinámica entre los 

procesos constructivos, principalmente el volcanismo, y los procesos destructivos, 

principalmente la erosión marina. Mientras que el mar trabaja las 24 horas del día, los 365 

días del año 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 volcánica 

intraplaca crecerá mientras su actividad volcánica sea alta; en caso contrario, tenderá a 

desaparecer. Pero ¿cuál es el origen del volcanismo de estas islas en el interior de las placas 
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tectónicas? La capa sólida más externa de nuestro planeta, conocida como litosfera1 y sobre 

la que se asientan las capas fluidas, atmósfera e hidrosfera, además de la biosfera, está 

fragmentada en una serie de placas a modo de piezas de un puzle. En los bordes de estas 

placas se disipa más del 90% de la energía interna del planeta, tanto en forma de movimientos 

sísmicos como de erupciones volcánicas. Por debajo de la litosfera se localiza otra capa mucho 

más potente, conocida como astenosfera, en cuyos 100-150 km más superiores sus rocas se 

encuentran en unas condiciones de presión y temperatura que permiten su fusión parcial y 

consiguiente creación de magmas. Dependiendo del tipo de borde placa en el que nos 

encontremos, el mecanismo de fusión parcial en la astenosfera subyacente será muy 

diferente, lo que conlleva variaciones tanto en las tasas de fusión 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 subducción en las que la litosfera penetra en la astenosfera para 

ser reciclada) son mucho más ricos en óxido de silicio (SiO2) que los magmas creados en los 

bordes de tipo constructivos (las denominadas dorsales oceánicas en las que se va generando 

nueva litosfera). Ello conduce que la manifestación superficial del magmatismo, lo que 

conocemos como volcanismo, presente mecanismos más explosivos y, por tanto, más 

peligrosos, en los bordes destructivos que en los bordes constructivos. 

En el interior de las placas, el único mecanismo plausible de fusión parcial de las rocas de la 

astenosfera es el ascenso de un diapiro (también llamado penacho o pluma) mantélico que 

provoca una importante perturbación térmica a lo largo de su contacto y que en las zonas más 

superficiales de la astenosfera, colindantes con la base de la litosfera, es capaz de provocar la 

fusión parcial de sus rocas (Fig. 1), normalmente con tasas bajas (≤15%). Aunque algunos 

autores han propuesto la zona de transición entre el manto superior y el manto inferior, 

localizada a unos 670-700 km de profundidad, como potencial área de generación de algunos 

diapiros mantélicos (p.ej., Zhao, 2007, 2015), la mayoría de los diapiros parecen estar 

enraizados en la capa D” que delimita el contacto manto inferior-núcleo externo a unos 2700-

2900 km de profundidad (ver figura 1). La inestabilidad que caracteriza esta capa D”, como 

respuesta a la convección térmica del núcleo externo metálico fluido, es la que favorece la 

formación de perturbaciones térmicas en la base del manto inferior que, al ascender, 

conducirán a la formación 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 gustaría puntualizar la diferencia entre los términos pluma mantélica (mantle plumes) y 

punto caliente (hotspot) que, en bastantes ocasiones, se utilizan como sinónimos, a pesar de 

que se refieren a conceptos diferentes. Un diapiro, penacho o pluma del manto está formada 

por material a una temperatura mucho más elevada que su entorno (entre 100 y 300 °C de 

                                                           
1 El interior de nuestro planeta se divide en una serie de capas atendiendo a dos criterios diferenciados. Por un 
lado, las discontinuidades sísmicas dan lugar a una división composicional de capas en corteza (continental y 
oceánica), manto (superior e inferior) y núcleo (externo e interno). El otro criterio que se utiliza para la división 
de la estructura interna del planeta obedece al comportamiento mecánico de las capas con las variaciones de 
temperatura y presión. Según este criterio, la capa superior o litosfera, que comprende toda la corteza 
(continental u oceánica) y los primeros kilómetros del manto superior, presenta un comportamiento rígido, en 
contraposición a la astenosfera, que comprende el resto del manto superior, que presenta un comportamiento 
plástico. Las otras capas son la mesosfera (equivalente al manto inferior), núcleo externo fluido y núcleo interno 
sólido.  
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diferencia), de modo que es menos denso, menos viscoso y, en consecuencia, más boyante. 

Ello le permite ascender en condiciones casi adiabáticas hasta la base de la litosfera en la que 

tiene lugar la fusión parcial y generación de magmas2. Se trata, pues, de una de las formas de 

disipación del calor interno de la Tierra. En cambio, un punto caliente es la expresión 

superficial del diapiro mantélico, cuando el magma generado es capaz de salir a la superficie 

del planeta dando lugar a erupciones volcánicas. En palabras de Carracedo (2011): “El diapiro 

o pluma mantélica es la causa, mientras que el punto caliente es el efecto”. 

 

 

 

 

Figura 1. Modelo clásico de 

formación de diapiros mantélicos 

según Campbell y Griffiths (1990). 

1) Generación en la capa D” y 

ascenso, formándose un tallo de 

alimentación y una cabeza que va 

agrandándose (incorporación de 

material del tallo y del manto 

circundante) a medida que alcanza 

zonas de menor presión litosférica. 

2) Interacción con la base de la 

litosfera, en la que la cabeza puede 

alcanzar un diámetro de hasta 

2500 km, y generación de magmas. 

El ascenso del magma a la 

superficie, con manifestación 

volcánica, dará lugar a un punto 

caliente (modificada de Aulinas et 

al., 2019). 

 

Una vez que conocemos el modelo científico sobre el que existe mayor consenso para explicar 

el origen de las islas volcánicas intraplaca, podemos entonces formularnos una segunda 

pregunta: ¿el impacto de un diapiro mantélico en el interior de una placa en ambiente 

oceánico forma siempre un archipiélago volcánico? La respuesta es no. Hay en juego muchos 

                                                           
2 Aunque el material de un diapiro mantélico esté a temperaturas más elevadas que su entorno, la fusión parcial 
no podrá comenzar hasta que haya alcanzado regiones superficiales en las que la presión litostática se lo permita. 
Ello es debido a que todas las rocas silicatadas al aumentar la presión litostática sobre ellas, necesitan también 
de un notable aumento de la temperatura para poder fundir. Así, las peridotitas, consideradas como las rocas 
representativas de la composición media del manto terrestre, funden a unos 1100 °C a presión ambiental, 
mientras que a 100 km de profundidad, con una presión litostática equivalente de unos 3 GPa, necesitan una 
temperatura de unos 1500 °C. 
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factores delimitadores: profundidad del suelo oceánico donde se localice el punto caliente, 

tasa de fusión parcial, compensación isostática, etc. Pero, el primer factor determinante es el 

conocido como vulnerabilidad de placa que relaciona el espesor de la corteza oceánica y la 

velocidad de desplazamiento de la placa tectónica en la que impacta el diapiro mantélico (Gass 

et al., 1978). Si una placa tiene una alta velocidad de desplazamiento y la corteza oceánica es 

muy gruesa (equivalente a decir muy vieja), tendrá una vulnerabilidad muy baja y el magma 

sublitosférico creado por el diapiro mantélico puede no llegar nunca a atravesar la corteza 

oceánica y formar un punto caliente en superficie. En cambio, una corteza oceánica delgada, 

joven, en una placa de movimiento rápido o una corteza oceánica gruesa, vieja, en una placa 

de movimiento lento tienen una vulnerabilidad alta, lo que permitirá la formación del punto 

caliente en superficie (Fig. 2). El primer escenario representa a la cadena volcánica Hawai-

Emperador en el interior de la Placa Pacífica de movimiento rápido, 10-12 cm/año, y sobre 

una corteza océanica relativamente joven, Cretácica, entre 70 a 110 millones de años (Ma). El 

segundo escenario de alta vulnerabilidad está representado por la Provincia Volcánica Canaria 

en el seno de la Placa Africana de lento desplazamiento, 1-3 cm/año, y sobre una corteza 

oceánica de las más viejas del planeta (Jurásica, entre 150 a 180 Ma). La principal diferencia 

entre ambos escenarios repercutirá en el número de edificios que se crearán y la longevidad 

de cada uno de ellos. Así, en la cadena Hawai-Emperador se contabilizan más de 100 edificios 

entre montes submarinos, islas, atolones y guyots, si bien la isla más antigua apenas alcanza 

los 5 Ma. Por el contrario, en la Provincia Volcánica de Canarias apenas se contabilizan 20 

edificios entre montes submarinos, islas y guyots, pero las islas pueden presentar actividad 

volcánica y permanecer emergidas a lo largo de más de 20 Ma. 

 

 

 

 

1-3 cm/año)1 

 

 

 

 

Figura 2. Escenarios posibles 

según la vulnerabilidad de 

placa (modificada de Perez-

Torrado et al., 2021 según una 

idea original de Carracedo, 

2011).  
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Sigamos avanzando en el proceso. Ya tenemos el diapiro mantélico que impacta en la litosfera 

oceánica, la vulnerabilidad de placa permite que el magma la atraviese y genere un archipiélago 

volcánico de punto caliente. El siguiente punto a tratar será el crecimiento volcánico de las 

distintas islas que conforman esos archipiélagos. ¿Crecen todas ellas al mismo tiempo? 

¿presentan una misma pauta de crecimiento o el crecimiento es al azar en cada una de las islas? 

El estudio geológico 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 líneas 

generales, siguen una misma pauta evolutiva en la que se distinguen siete etapas: monte 

submarino, emersión, juvenil, reposo, rejuvenecimiento, atolón y guyot (Fig. 3). Walker (1990) 

estableció este modelo evolutivo por primera vez en base a los estudios detallados sobre varios 

archipiélagos del Pacífico, especialmente el hawaiano. Posteriormente ha sido adaptado por 

numerosos autores para explicar otros archipiélagos volcánicos 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 continuación a explicar brevemente cada una de estas etapas. 

 

 

 

 

 

 

 

 

 

 

 

 

 

 

 

Figura 3. Etapas de 

crecimiento de una isla 

volcánica intraplaca 

(basado en Walker, 1990; 

Schmidt y Schmincke, 

2000).  
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1. El crecimiento submarino de un edificio insular supone más del 80% de su volumen total. 

Se inicia con la intrusión de plutones, diques y sills en los sedimentos de los fondos 

oceánicos, que actúan de trampas de densidad para los magmas, creando un cuerpo 

intrusivo interestratificado que permite a las siguientes intrusiones ígneas alcanzar el 

fondo oceánico con mayor facilidad. El monte submarino continúa 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 volcán submarino alcanza profundidades someras bajo el nivel del mar 

(alrededor de 30 m) tiene lugar la etapa de emersión. A esas profundidades, la interacción 

agua-magma se vuelve muy eficaz, dando lugar a erupciones hidromagmáticas muy 

explosivas con formación de depósitos piroclásticos que son fácilmente erosionados por 

el mar (p.ej., White y Houghton, 2000; Schmincke, 2004). Por ello se necesita que la tasa 

de construcción volcánica sea mayor que la tasa erosiva, para de esta forma, el edifico 

volcánico pueda emerger y cese la interacción explosiva del magma con el agua marina. 

En ese momento, el mecanismo volcánico pasará a ser estromboliano o incluso hawaiano, 

típico de los magmas máficos, formándose plataformas lávicas muy resistentes a la erosión 

marina. De esta forma se crearán una base estable sobre la que la recién nacida isla 

volcánica intraplaca podrá 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 prácticamente toda la superficie insular ha sido ya 

construida. Esta etapa está caracterizada por un crecimiento muy rápido, similar a la de la 

etapa submarina, con tasas eruptivas del orden de unos 5 a 10 km3/100 años. Se crean 

edificios volcánicos poligénicos tipo escudo, de gran diámetro basal y suaves pendientes, 

con centros de emisión monogénicos en sus laderas alineados en estructuras tipo rifts 

(dorsales en Canarias), que en planta adquieren una distribución tipo “estrella Mercedes-

Benz” con tres brazos separados unos 120° entre sí, como el símbolo 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 erupción 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 acumulación de los esfuerzos de empuje lateral 

provoca la formación de deslizamientos gigantes en superficie entre dos ramales del rift 

(Carracedo, 1996, 1999). Asimismo, en la evolución del edificio poligénico suele tener lugar 

la formación de calderas de colapso verticales, así como la formación de cámaras 

magmáticas en las que pueden operar mecanismos de diferenciación magmática 

conducentes a la formación de magmas cada vez más ricos en SiO2 (intermedios a félsicos), 

por tanto, más ricos en volátiles y viscosos, lo que puede provocar cambios en los estilos 

eruptivos, pasando de efusivos a explosivos, así como formación de una mayor variedad 

petrológica de las rocas volcánicas emitidas (p.ej., Freundt y Schmincke, 1992, 1995; 

Marsh, 2000; Schmincke, 2004; Clague y Sherrod, 2014). 

4. La etapa de reposo o inactividad volcánica ocurre cuando la isla, transportada por el 

desplazamiento de la placa tectónica, se aleja de la vertical del diapiro mantélico y penetra 
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en un área de esfuerzos compresivos (p.ej., Menard, 1986; Clague y Sherrod, 2014). Este 

campo de esfuerzos compresivos se genera por el peso y compensación isostática de la 

nueva isla que está creciendo en su etapa juvenil en la vertical del diapiro (Fig. 4). Durante 

esta etapa de reposo volcánico, los agentes geológicos externos son los únicos encargados 

del modelado del relieve insular, dando lugar a típicos paisajes erosivos con profundos 

barrancos en disposición radial, acantilados y plataformas de abrasión marina, etc. (p.ej., 

Carracedo et al., 2007a; Carracedo y Troll, 2016). 

5. La etapa de rejuvenecimiento sucede cuando la isla en su desplazamiento penetra en un 

campo de esfuerzos distensivos y aún presenta conexión con los márgenes del punto 

caliente (p.ej., Menard, 1986; Clague y Sherrod, 2014). Las nuevas erupciones volcánicas, 

volumétricamente menos importantes respecto a la etapa juvenil (tasas eruptivas 

inferiores a 0,5 km3/100 años) y muy dispersas tanto espacial como temporalmente, se 

limitarán a cubrir parcialmente los relieves erosivos previos. Debido a las menores tasas 

de fusión parcial en esta fase, el quimismo de los magmas será 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. Evolución de islas volcánicas intraplaca según van pasando por campos de esfuerzos 

compresivos y distensivos (modificado de Perez-Torrado et al., 2021, según idea original de Menard, 

1986). 

Al principio, (tiempo cero, t0) un diapiro mantélico impacta en la corteza oceánica de una placa 

tectónica. El empuje mecánico y la transferencia térmica hará que en el área de impacto la corteza 

oceánica se hinche a modo de “ampolla”. Por tanto, observaremos como el suelo oceánico está más 

elevado en esa “ampolla” respecto al suelo oceánico circundante. Si la vulnerabilidad de placa se lo 

permite, el magma generado por el diapiro mantélico podrá penetrar la corteza y alcanzar la superficie, 

comenzando a construir islas volcánicas de punto caliente.  

En un tiempo t1 se ha construido la primera isla (I1) que se encontrará en su etapa juvenil, con un 

crecimiento (tanto intrusivo como efusivo) muy rápido. El peso de la isla generará una presión 

litostática (↓↓↓) sobre el suelo oceánico, con el consiguiente hundimiento parcial de la “ampolla” y 

formación 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 t2, la isla I1 se va desplazando de la vertical del punto caliente según el movimiento de la 

placa tectónica (siempre hacia la izquierda). En ese desplazamiento va a penetrar en el campo de 

esfuerzos compresivos que va a generar la nueva isla, I2, que va a crecer en la vertical del punto caliente 

y estará en su etapa juvenil. Al penetrar en el campo de esfuerzos compresivos la isla I1 pasará a su 

etapa de inactividad o reposo volcánico, ya que en un campo de esfuerzos compresivos los magmas no 

pueden penetrar en la corteza oceánica. En esa etapa de reposo volcánico, los agentes geológicos 

externos (mar, barrancos, viento, deslizamientos gravitacionales) comenzarán a erosionar en gran 

medida a la isla que, en consecuencia, perderá peso y sus “raíces” ejercerán menos presión litostática 

sobre el suelo oceánico.  

En un tiempo t3 se creará una nueva isla, I3, en la vertical del punto caliente que comenzará su etapa 

juvenil. I2 pasará a la etapa de reposo volcánico al penetrar en el campo de esfuerzos compresivos 

provocado por el peso de la nueva isla I3. En cambio, I1 saldrá del campo de esfuerzos compresivos que 

estaba en t2 y penetrará en el campo de esfuerzos distensivos de la orla de la “ampolla”. Como I1 todavía 

no está muy lejos de la vertical del punto caliente, pequeños volúmenes de magma pueden alcanzar su 

superficie dando lugar al “maquillaje” volcánico típico de la etapa de rejuvenecimiento. 

En un tiempo t4 se creará una nueva isla en su etapa juvenil, I4, siempre en la vertical del punto caliente. 

I3 penetrará en el campo de esfuerzos compresivos que le impedirá tener actividad volcánica. I2 pasará 

al campo de esfuerzos distensivos y verá reactivado su vulcanismo. Finalmente, I1 lejos ya de la vertical 

del punto caliente (más de 45º de distancia), ya no puede recibir más aportes magmáticos. Sin el 

crecimiento magmático y fuera de la orla de la “ampolla”, donde el suelo oceánico recupera su 

profundidad normal, la conjugación de los agentes geológicos externos erosivos y su propio peso 

provocarán que la isla quede bajo el mar y se convierta en un monte submarino tipo guyot. 

En definitiva, el movimiento de una placa tectónica, a modo de cinta transportadora, sobre una 

anomalía térmica fija en el manto provoca un punto caliente que dará lugar a un archipiélago volcánico 

intraplaca donde las islas van pasando por una sucesión de etapas evolutivas.  
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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 volcánico y al empuje térmico, 

a modo de “ampolla”, que la anomalía 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 volcánica, su propio peso y la recuperación de la profundidad del suelo oceánico, 

provocan su hundimiento progresivo (subsidencia). Si la temperatura del mar permite el 

desarrollo de arrecifes, se formarán atolones como paso previo a los guyots, edificios 

volcánicos de techo plano, a modo de cono truncado, reflejo del enrasamiento por erosión 

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 morfología de guyot, contraría a la morfología de cono del monte submarino inicial. 

En el caso de islas oceánicas como Hawaii, situadas sobre una placa joven, delgada y 

flexible, la subsidencia será rápida y, por ello, la formación de atolones y guyots será muy 

común. En cambio, las islas situadas sobre placas viejas, gruesas y rígidas (por ejemplo, las 

Canarias) la subsidencia es casi nula, siendo la erosión 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 

geológico de las islas volcánicas intraplaca: en las islas jóvenes reconoceremos los procesos y 

formas del paisaje que en su día tuvieron las islas viejas, y en éstas últimas observaremos el 

“futuro geológico” que les aguarda a las islas jóvenes. 

 

1.1. ISLAS CANARIAS 

Veamos ahora si este modelo evolutivo explica correctamente o no la historia geológica de 

nuestro archipiélago. Como ya he comentado anteriormente, Canarias se localiza 

geodinámicamente en el interior de la Placa Africana, más concretamente en su margen 

continental Atlántico. Esta placa de lento movimiento, alrededor de 1,2 cm/año 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 Euroasiática. A pesar de la cercanía al 

continente africano, todos los datos geofísicos y geoquímicos indican que la corteza sobre la 

que se asienta Canarias es de tipo oceánica, resultando ser una de las más 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 rígidas 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 geocronológicos de Abdel Monem et al. (1971, 1972), hasta los 

más modernos del equipo hispano-francés liderado por los doctores Carracedo y Guillou 

(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., 2023), complementados con los trabajos 

geocronológicos en los montes submarinos alrededor de Fuerteventura y norte de Lanzarote 

(Geldmacher et al., 2001, 2005), permiten afirmar que las Islas Canarias y, por extensión, la 

Provincia Volcánica Canaria, son una de las mejores datadas del mundo. Esa enorme base de 
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datos geocronológica pone de manifiesto, sin lugar a dudas, una edad de emersión y 

antigüedad 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 Canarias3, esta progresión de 

edades y, en consecuencia, de etapas evolutivas, se enmarca correctamente en el modelo de 

islas volcánicas de punto caliente anteriormente expuesto.  

Tabla I. Edades (en millones de años) de las Islas Canarias agrupadas en las distintas etapas evolutivas. 

Se observa el carácter multicíclico 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). 

Esta progresión de edades no es la única prueba del encaje en el modelo (Tabla II). 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) La Palma y El Hierro, las islas más jóvenes del archipiélago, se encuentran aún en su etapa 

de crecimiento juvenil. Por ello, sus relieves son marcadamente volcánicos, 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 volcánicas más 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 volcánico, presenta un relieve 

marcadamente erosivo, con una red radial de profundos barrancos que diseccionan el 

perfil en escudo típico de la etapa juvenil. 

c) La isla de Tenerife, en el inicio del rejuvenecimiento, marca el punto de máximo 

crecimiento alcanzable por estas islas con la formación de un gran estratovolcán central el 

Teide). Comparte relieves volcánicos y erosivos distribuidos en diferentes zonas de la isla. 

                                                           
3 Para el lector interesado sobre la evolución de los modelos del origen de Canarias y la evolución geológica 
detallada de las islas, se recomienda la lectura del excelente discurso que realizó el Dr. D. Juan Carlos Carracedo 
Gómez 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 año más 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 volcánica 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 formación de extensas 

playas arenosas, principalmente, al abrigo de los vientos alisios predominantes en el 

archipiélago. 

e) Fuerteventura y Lanzarote, que forman parte de un mismo edificio volcánico, están en la 

etapa de rejuvenecimiento volcánico casi terminal, manteniendo emergida apenas una 

fracción del volumen máximo que alcanzaron. De ahí que presenten un relieve suavizado, 

sin elevaciones importantes y con predominio de morfologías 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 formación de extensas playas arenosas y 

campos de dunas. En Lanzarote, las erupciones históricas de Timanfaya (1730-36) y Tao-

Nuevo-Tinguatón (1824) cubrieron una extensa superficie de la isla, lo que le confirieron 

un “maquillaje” volcánico que le hace aparentar ser una isla volcánica joven. Pero es 

precisamente la gran antigüedad de la isla lo que permitió a los materiales de estas 

erupciones históricas cubrir grandes superficies. Dicho de otra forma, con el mismo 

volumen de lavas y piroclastos de estas erupciones históricas de Lanzarote, en Gran 

Canaria o La Gomera no se rellenarían ni la mitad de ninguno de sus profundos barrancos. 

Por el contrario, en Fuerteventura se extenderían por una superficie similar, otorgándole 

a esta isla esa misma sensación de isla joven volcánicamente muy activa. 

Tabla II. Resumen de los principales parámetros geológicos de cada una de las etapas evolutivas para 

las Islas Canarias. 
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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 depósitos de avalanchas volcánicas, sin casi recubrimiento de 

sedimentos oceánicos y en conexión 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 depósitos son más difíciles 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 abrasión marinas están 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 Concepción, Salvajes, Dacia, Anika y Lars, muy lejos ya de la 

vertical del punto caliente canario y sin actividad volcánica desde hace millones de años, 

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 típicas de conos volcánicos en los que, incluso, se 

pueden distinguir alineamientos volcánicos a modo de rifts o dorsales (Rihm et al., 1998). 

d) Finalmente, los perfiles batimétricos del archipiélago muestran cómo las laderas 

submarinas de cada isla se apoyan en la contigua más antigua, siguiendo el mismo orden 

de este a oeste que muestra la progresión de sus edades (p.ej., Urgelés et al., 1998; Acosta 

et al., 2005). 

En resumen, una gran cantidad de datos geológicos 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 multicíclica 

en las dos etapas de crecimiento volcánico (juvenil y rejuvenecimiento), predominio de 

magmas con tendencia alcalina hasta, incluso, peralcalina, quedando los magmas de 

tendencia toleítica más subordinados, mayor variedad de rocas y formas volcánicas, etc. que 

requieren de explicaciones específicas. Posiblemente sea el lento desplazamiento de la Placa 

Africana, la edad y potencia de la corteza oceánica bajo las islas, las bajas tasas de fusión 

parcial del diapiro mantélico que genera el punto caliente canario y la cercanía al continente 

africano, con una corteza continental muy antigua que actúa a modo de barrera térmica y 

genera un efecto de convección 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 CORRELACIÓN TEMPORAL Y ESPACIAL 

Charles Lyell, considerado como el padre de la Geología moderna, publicó entre 1830 y 1833 

su obra más destacada titulada “Principios de Geología” en la que establecía los principios 

básicos que regían el desarrollo de los procesos geológicos. Entre ellos destacaba el del 

uniformismo-actualismo definido como “las leyes que rigen los procesos geológicos han sido 

las mismas y producen los mismos efectos durante toda la historia de la Tierra” y que se 

resumía en la famosa frase de “el presente es la clave del pasado”.  

Derivado de este principio y en conexión con los que rigen las disciplinas de Geografía e 

Historia, se establece un principio de correlación espacio-temporal que viene a decir que los 

procesos geológicos que han ocurrido en el pasado cercano en una determinada zona del 

planeta, son los que con mayor probabilidad podrán repetirse en el futuro en esa misma zona. 

La zonificación espacial del planeta está claramente establecida en la Tectónica de Placas: los 

procesos geológicos 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 división 

temporal de la historia del planeta, está registrada en la denominada Escala 

Cronoestratigráfica Internacional, siempre en continua revisión4. 

En el caso concreto de los estudios de peligrosidad volcánica, se utiliza el ambiente 

geodinámico (intraplaca, borde constructivo, destructivo y conservativos) y la ubicación 

geográfica (por ejemplo, archipiélagos de Canarias, Cabo Verde o Madeira, todos ellos en el 

interior de la Placa Africana) para la correlación espacial. Para la correlación temporal se utiliza 

el Holoceno, que como ya comenté al inicio de mi intervención, es la división temporal más 

reciente de la Escala Estratigráfica Internacional y cuyo límite inferior está establecido en 

11700 años.  

Atendiendo pues a este principio de correlación espacio-temporal, si queremos pronosticar 

correctamente los peligros volcánicos que pueden ocurrir en el futuro en cualquiera de 

nuestras islas, debemos conocer con detalle: a) las historias geológicas de cada isla para 

determinar la etapa evolutiva en la que se encuentren cada una de ellas; b) los mecanismos 

eruptivos, volúmenes de material arrojado y áreas afectadas de las erupciones ocurridas en el 

Holoceno. Solo así podremos hacer modelos realistas de simulación de los distintos peligros y 

volcarlos en mapas de peligrosidad rigurosos que sirvan de punto de partida para una gestión 

eficaz por parte de las autoridades de los riesgos volcánicos.  

 

3. PELIGROS VOLCÁNICOS 

En principio hay que diferenciar entre los conceptos de peligrosidad (hazard en inglés) y riesgo 

(risk en inglés), unidos ambos por una ecuación, cuya formulación más clásica se define como: 

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

                                                           
4 La Comisión Internacional de Estratigrafía es la encargada de la revisión periódica de la división de la escala y 
de sus límites. Puede consultarse su web (http://www.stratigraphy.org/) para conocer los trabajos que realiza y 
las versiones más recientes de la Escala Estratigráfica Internacional en numerosos idiomas. 

http://www.stratigraphy.org/
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donde la peligrosidad se define como la probabilidad de que un proceso natural (una erupción 

volcánica) ocurra en una determinada región geográfica dentro de un periodo de tiempo 

específico; la exposición determina el valor de los bienes que pueden quedar expuestos si se 

produce la erupción y la vulnerabilidad es el grado de afección o porcentaje de pérdida que 

van a sufrir los bienes expuestos en caso de que se produzca el evento natural, en nuestro 

caso, una erupción volcánica. En consecuencia, un riesgo volcánico se puede definir como la 

materialización de un peligro volcánico que puede acarrear pérdidas potenciales de bienes 

materiales y/o servicios, así como de vidas humanas. 

Dada la gran variabilidad de mecanismos eruptivos, a la hora de analizar la peligrosidad 

volcánica de una determinada región resulta conveniente estudiar por separado los distintos 

productos volcánicos que se pueden formar y sus potenciales volúmenes. Según la IAVCEI 

(Association of Volcanology and Chemistry of the Earth’s Interior) hay cuatro productos 

asociados a las erupciones volcánicas que entrañan diferente peligrosidad, como son los 

gases, las coladas de lava, la caída de piroclastos y los flujos piroclásticos. Además, considera 

otros tres procesos asociados de forma indirecta a las erupciones volcánicas 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 físico-química de los magmas 

que, a su vez, están condicionadas por el ambiente geodinámico en el que ocurra la erupción. 

De forma muy resumida indico la peligrosidad ligada a cada uno de estos productos. 

• Gases volcánicos. Como productos por sí mismos, tienen menos peligrosidad ya que su 

área de influencia suele ser próxima a los focos eruptivos. No obstante lo anterior, la 

inyección en la atmósfera de grandes cantidades de gases volcánicos de efecto 

invernadero, como el CO2, pueden provocar cambios climáticos a escala planetaria (p.ej., 

Mills, 2000; Williams-Jones y Rymer, 2000; Schmincke, 2004).  

• Lavas. Son los productos característicos de las erupciones efusivas (hawaianas) y mixtas 

(estrombolianas), ambas ligadas a magmas máficos, 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 está relacionada con sus efectos mecánicos y térmicos. 

El avance de las coladas de lava supone una gran presión sobre las infraestructuras que 

encuentran en su camino, provocando en la mayoría 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 áreas 

afectadas por las coladas de lava dependen principalmente de la viscosidad y persistencia 

de la erupción con altas tasas de aporte. El parámetro conocido como relación de aspecto 

(que relaciona el espesor o potencia de una lava con la superficie cubierta) indica que, a 

igualdad de volumen emitido, las lavas máficas tienen una relación de aspecto menor que 

las lavas intermedias y félsicas. Es decir, las lavas máficas, menos viscosas, tienden a 



15 
 

alcanzar mayores distancias y recubrir mayores superficies que las lavas intermedias y 

félsicas. En cambio, estas últimas lavas son más capaces de transgredir obstáculos 

topográficos y poner en peligro estructuras aparentemente protegidas por la topografía 

(p.ej., Carracedo y Perez-Torrado, 2015; Perez-Torrado y Carracedo, 2016). 

• Piroclastos. Son los productos característicos de las erupciones explosivas, vulcanianas y 

plinianas, que involucran la participación 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 hidromagmáticas en las que una 

interacción eficaz magma-agua (subterránea o superficial) desencadena mecanismos muy 

explosivos independientemente de la composición del magma. Los piroclastos se forman 

por la violenta fragmentación del magma debido a la expansión 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 piroclásticos, conocidos como nubes ardientes, o inyectarse en las 

distintas capas atmosféricas y caer posteriormente a modo de lluvia, conocidos como 

piroclastos de caída o de dispersión horizontal. En ambos casos, son los productos que 

afectan a una mayor extensión del terreno y, en consecuencia, los potencialmente más 

peligrosos (p.ej., Nakada, 2000; Perez-Torrado y Fernandez-Turiel, 2015; Perez-Torrado y 

Carracedo, 2016). Los flujos piroclásticos, debido a su movilidad, velocidad y altas 

temperaturas, representan los productos que han provocado el mayor número de víctimas 

directas, como pone de manifiesto los más de 28000 decesos provocados en la erupción 

del Monte Pelée (isla de Martinica) en mayo de 1902. 

En un intento de determinar la magnitud de una erupción, de manera análoga a la escala de 

Ritcher para los terremotos, Newhall y Self (1982) diseñaron el denominado “Índice de 

Explosividad Volcánica” (IEV) con valores comprendidos entre 0 (erupciones no explosivas) y 

8 (erupciones muy explosivas cataclísmicas). Aunque en la confección del IEV intervienen 

varios parámetros, como la altura alcanzada por la columna eruptiva, duración de la erupción, 

mecanismo eruptivo, etc., es el volumen de material piroclástico (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 III). 

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 0 

y 3, lo que las cataloga como de moderada a baja explosividad. 

b) El intervalo entre erupciones con IEV ≤ 3 oscila entre <1 y 10 años, mientras que es superior 

a los 100 años para aquellas erupciones con IEV ≥ 6, y supera los 100.000 años el intervalo 

entre erupciones con IEV = 8. 

Estos datos ponen de manifiesto que las erupciones consideradas como catastróficas 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 políticos el estudio de regiones volcánicas poco activas (Perez-Torrado y 

Carracedo, 2016).  
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Tabla III. Índice de explosividad volcánica (tomado de Perez-Torrado y Carracedo, 2016, según idea 

original de Newhall y Self, 1982). 

3.1. PELIGROS VOLCÁNICOS EN CANARIAS. EL VOLCANISMO HOLOCENO 

En islas volcánicas intraplaca, como ya ha quedado expuesto, la mayor tasa eruptiva ocurre 

en las etapas juveniles, por tanto, serán 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 participación de magmas diferenciados (intermedios 

a félsicos), lo que puede desembocar en mecanismos eruptivos más explosivos, con mayor 

producción de material piroclástico que, ya sabemos, son los productos volcánicos que 

entrañan mayor riesgo.  

Traslademos este escenario al ámbito 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 erupción, está 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 

volcánico (Fig. 5). 

Surge una pregunta ¿cómo podemos reconocer las erupciones holocenas en el campo y 

diferenciarlas de las más antiguas? La primera y más inmediata respuesta es datándolas por 

algún método radiométrico. La mayor fiabilidad se consigue con el carbono 14 (14C), si bien el 

K-Ar, el 40Ar-39Ar 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 cartografía detallada, capacidad de encontrar restos vegetales 

carbonizados por una erupción y costes económicos. Entonces, si no se han datado todas las 

posibles erupciones holocenas ¿hay algún otro criterio geológico eficaz que las permite 

diferenciar? La respuesta es sí. Pasemos a repasar brevemente las distintas vías que se han 

buscado para establecer ese criterio. 

  



17 
 

Figura 5. Peligrosidad volcánica en las Islas Canarias. Se observa una estrecha relación entre esta 

peligrosidad y la etapa evolutiva en la que se encuentra cada isla (modificado de Perez-Torrado y 

Carracedo, 2016, según una idea original de Carracedo, 2011). 

• Composición química-mineralógica. La mayoría de las erupciones holocenas reconocidas 

y datadas en todo el archipiélago presentan composiciones geoquímicas y mineralógicas 

muy similares entre sí: quimismo máfico alcalino y asociaciones minerales (paragénesis) 

de olivino, piroxenos, feldespatos (plagioclasas Ca-Na) y óxidos de Fe-Ti, como minerales 

principales. Todo ello hace que se clasifiquen como basaltos y basanitas. De forma mucho 

más testimonial aparecen términos algo más diferenciados como tefritas, traquibasaltos 

o incluso fonolitas, en los que los olivinos son sustituidos por anfíboles y las plagioclasas 

contienen cada vez más Na que Ca e incluso en las fonolitas aparecen feldespatos alcalinos 

(K-Na). El problema está en que este mismo quimismo y paragénesis mineral se encuentra 

en muchos otros materiales volcánicos de edad más antigua en todas las islas (p.ej., Fúster, 

1981; Carracedo et al., 2002; Schmincke y Sumita, 2010). Por tanto, la composición 

geoquímica y mineralógica por sí sola no puede ser válida como criterio discriminador. 

• El grado de meteorización. Se trata de una observación muy utilizada en el trabajo de 

campo. Es obvio que una roca volcánica mientras más joven sea, menos tiempo ha tenido 

de exposición a los agentes atmosféricos y, en consecuencia, presentará un menor grado 

de meteorización y desarrollo de suelo sobre ella. Pero esta relación es estrictamente 

válida en igualdad de condiciones climáticas. Sin embargo, cuando se comparan rocas 

expuestas a climas muy diferentes, por ejemplo, tropical y árido, se observa una gran 

diferencia en el grado de alteración, 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 más jóvenes donde el relieve genera una fuerte dicotomía 

climática entre las fachadas septentrionales, húmedas y frías, y las meridionales, calurosas 

y secas (p.ej., AEMET, 2012), se observa una notable diferencia en el grado de 

meteorización 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 meteorización, con suelos menos desarrollados, que 

materiales más jóvenes aflorantes en las caras septentrionales. 

• Correlaciones estratigráficas. Se trata de aplicar el principio básico de superposición: si un 

estrato o capa está depositado encima de otro debe ser, consecuentemente, más 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 erupción es de edad 

holocena, debe ocurrir que sus materiales se depositen sobre otros que hayan sido 

datados como holocenos. 

• Posición geomorfológica. Carracedo et al. (1999) establecieron un criterio muy eficaz 

basado en la posición geomorfológica de las lavas al llegar al mar. Observaron que las lavas 

que estaban acantiladas sistemáticamente daban edades radiométricas superiores a los 

20 mil años (ka). Por el contrario, las lavas que al llegar al mar caían por los acantilados y 

formaban extensas plataformas a sus pies, a modo de deltas de lava, eran siempre más 

jóvenes, la mayoría de ellas con edades holocenas. La explicación de este diferente 

comportamiento radicaba en los movimientos glacio-eustáticos derivados del paso del 

último periodo glaciar al presente interglaciar, ocurrido hace unos 20 ka. Sólo las 

erupciones ocurridas en el presente interglaciar, con un nivel del mar similar al actual y 

con formación de plataformas insulares, podían formar deltas de lava, como hemos 

podido observar en la erupción del volcán Tajogaite, La Palma, en 2021. Recientemente, 

Rodriguez-Gonzalez et al. (2022) afinaron este límite, poniendo de manifiesto que los 

deltas de lava que se observan sobre las actuales plataformas insulares deben ser más 

jóvenes de 7 ka, edad que se establece en el Atlántico africano para la estabilización del 

nivel del mar (p.ej., Cooper et al., 2018). 

Este criterio, válido 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 más antiguas, en etapas 

de rejuvenecimiento avanzado como Gran Canaria, donde un solo flujo de lava de edad 

holocena alcanzó el mar. A pesar de ello, no queda invalidado ya que las oscilaciones 

eustáticas dejan su señal también en los niveles de base de los barrancos. Es decir, una 

erupción se considerará holocena cuando sus lavas se localicen en los fondos de los 

barrancos actuales y con escasas señales de incisión erosiva (Rodriguez-Gonzalez, 2009; 

Rodriguez-Gonzalez et al., 2009, 2011, 2012, 2018). 

En conclusión, es la posición geomorfológica de las lavas, bien al llegar al mar y formar deltas 

lávicos, 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 combinación para robustecer la delimitación de la 

edad de la erupción.  

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 presentarán el mismo mecanismo eruptivo o será 

diferente de una isla a otra. Para resolver esta cuestión, como primer acercamiento, podemos 

repasar los mecanismos de las erupciones históricas, aquellas ocurridas en los últimos 500 
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años. Se tiene constancia de erupciones históricas en cuatro islas, El Hierro, La Palma, Tenerife 

y Lanzarote (Fig. 6). Estas islas se encuentran en etapas evolutivas y localizaciones geográficas 

muy diferentes entre sí. A pesar de ello, todas las reseñas históricas, así como los estudios 

geológicos de detalle, ponen de manifiesto una gran similitud entre todas ellas, con 

mecanismo eruptivo predominante de tipo estromboliano y productos volcánicos de 

composición máfica o ligeramente diferenciada (p.ej., Romero, 1991; Carracedo, 2011, 2020). 

Sólo en escenarios submarinos o de interacción eficaz magma-agua subterránea se 

desarrollaron mecanismos hidromagmáticos algo más explosivos. 

Figura 6. Erupciones históricas en Canarias, indicando la duración en días (cifra entre paréntesis) y el año 

de inicio (modificado de Perez-Torrado y Carracedo, 2016, según una idea original de Carracedo, 2011).  
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Cuando el horizonte temporal se amplía para el Holoceno, los datos geológicos apuntan 

resultados muy similares a los de las erupciones históricas. Así, 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. Sólo la erupción que formó la Caldera de Bandama presentó 

mecanismos hidromagmáticos más 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 hidromagmáticas 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 patrón sólo alterado por las erupciones del sistema volcánico central Teide-Pico Viejo 

que pueden poner en juego magmas intermedios (fonolitas) y, en consecuencia, mecanismos 

eruptivos más explosivos, como la erupción de Montaña Blanca datada en unos 2 ka (Ablay et 

al., 1995; Carracedo et al., 2004, 2011; Carracedo y Troll, 2013). 

En conclusión, el mecanismo eruptivo más probable para una futura erupción volcánica en 

cualquiera de las islas del archipiélago es el estromboliano y, en consecuencia, los productos 

que mayores daños pueden causar son las coladas de lava y, en menor medida, los piroclastos 

de caída. 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 SIMULACIÓN DE PROPAGACIÓN 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 

líquida. Por ello, cuando ese magma surge en forma de lava ésta no se puede comportar como 

un líquido “normal” (líquidos Newtonianos) como el agua, que fluye a favor de gravedad. Las 

coladas de lava se consideran como un tipo de líquido no-Newtoniano que para iniciar y 

mantener el flujo requieren, además de la gravedad, de que el esfuerzo cortante (shear stress 

en inglés) supere el límite de elasticidad (yield strength) de la lava (p.ej., 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 erupción.  

El comportamiento de las coladas de lava durante su flujo viene determinado por numerosos 

parámetros, entre los que destacan la tasa eruptiva (volumen de magma extruido a la 

superficie por unidad de tiempo), la duración de la erupción, la viscosidad de la lava 

(controlada por su composición química, temperatura, y contenido de cristales y gases) y la 

topografía 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 sí que lo pueden representar en términos de 

pérdidas de infraestructuras y de fuertes repercusiones sociales, económicas e, incluso, 

medioambientales. Por ello, de cara a una correcta planificación de sus riesgos, es necesario 

determinar cómo será su comportamiento durante una erupción volcánica: trayectorias de 

propagación de los frentes de avance, área que se puede ver potencialmente afectada y 
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modificaciones de ambos parámetros con el tiempo. En este contexto, los modelos de 

simulación de propagación 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 últimas décadas se han desarrollado numerosos 

modelos que, de forma esquemática, se pueden agrupar en dos categorías: determinísticos y 

probabilísticos.  

a) Los modelos determinísticos se basan en la resolución de ecuaciones de transporte 

atendiendo a las propiedades físico-químicas de las coladas de lava. Producen simulaciones 

detalladas del movimiento de las coladas de lava con el tiempo, incluyendo la velocidad, 

morfología 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 parámetros, como son la 

temperatura, viscosidad, contenido en cristales, límite de elasticidad, etc. que precisan de 

mucho tiempo de análisis, lo que los hace inoperativos en situaciones de crisis volcánicas 

(p.ej., Felpeto et al., 2001; Damiani et al., 2006; Crisci et al., 2008; Máximo y López, 2018). 

b) Los modelos probabilísticos simulan las posibles trayectorias de avance de los flujos de lava 

según la topografía 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 evolución de las coladas de lava, si 

dan información relevante de las áreas que pueden ser inundadas de forma casi 

instantánea, lo que es esencial en situaciones de crisis volcánicas. Ello es debido a que los 

parámetros de entrada para estos modelos son muy rápidos de obtener, como son las 

potencias mínimas, medias y máximas de las coladas de lava, o la máxima distancia que se 

espera puedan recorrer. 

Aunque estos modelos producen simulaciones que se asemejan mucho a la realidad, no había 

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 investigación Geología 

de terrenos volcánicos (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 partíamos de la Tesis 

Doctoral de Alejandro Rodríguez González en la que se hacía un estudio muy detallado de 

todas las erupciones holocenas de la isla de Gran Canaria (Rodriguez-Gonzalez, 2009). 

Además, se diseñó una nueva metodología de trabajo para calcular de manera muy precisa 

parámetros morfométricos siguiendo los siguientes pasos (Rodriguez-Gonzalez et al., 2010): 

1. Trabajo de campo minucioso, incluyendo la cartografía y observaciones geomorfológicas 

de cada uno de los distintos productos volcánicos (conos, piroclastos de caída y coladas de 

lava). El producto final es un mapa geológico del momento actual a escala de detalle 

(1:10000 y 1:5000). 

2. Edición y procesado del mapa geológico en un entorno de Sistema de Información 

Geográfica (SIG). 

3. Reconstrucciones geomorfológicas con el fin de obtener modelos digitales del terreno 

(MDT) para dos momentos evolutivos: pre-erupción y post-erupción (Fig. 7). 
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• MDT pre-erupción. Presenta la topografía previa a la ocurrencia de la erupción 

volcánica analizada.  

• MDT post-erupción. Presenta la topografía y geología al acabar la erupción, antes de 

que los agentes exógenos comiencen los trabajos de erosión y remodelado del relieve. 

• La comparación de los MDT pre-erupción y post-erupción permite observar los cambios 

ocurridos en el relieve por la acumulación de los distintos productos volcánicos y la 

cuantificación de todos sus parámetros morfométricos, tanto 2D como 3D (Fig. 8). 

Figura 7. Reconstrucciones geomorfológicas (el ejemplo de la figura se corresponde con un sector del 

campo de lava de la erupción del Monte Lentiscal en Gran Canaria). Partiendo de la cartografía 

geológica actual (c), se reconstruyen los MDT post-erupción (b) y pre-erupción (a). Este último MDT es 

esencial para realizar una simulación de flujo de lava sobre él y comprobar su fiabilidad (modificada de 

Rodriguez-Gonzalez et al., 2021). 
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4. La comparación de los MDT post-erupción y actual permite, entre otros, el cálculo del 

material perdido por erosión, natural y/o antrópica, de cada uno de los productos. 

Figura 8. Parámetros morfométricos del cono volcánico y colada de lava habitualmente utilizados para 

estudios de acumulación y degradación en el modelado volcánico (modificado de Rodriguez-Gonzalez, 2009). 

La metodología de reconstrucción geomorfológica se demostró 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 

simulación de flujos de lava, ya que realizar simulaciones sobre la topografía 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 verificación de la eficacia de los modelos de simulación de la propagación 

de las coladas de lava y, en consecuencia, en su utilización para la elaboración de los mapas 

de peligrosidad y riesgos pertinentes. 

La aplicación que se utilizó para esta verificación fue Q-LavHA (Quantum-Lava Hazard 

Assessment) de Mossoux et al. (2016). Esta aplicación permite combinar tres modelos de 

simulación, dos probabilísticos y uno determinístico, que se ejecutan sobre modelos digitales 

del terreno en el marco del software SIG de código abierto QGIS 

(http://www.qgis.org/es/site/).  
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Figura 9. Diagrama de flujo de los pasos a seguir para una correcta verificación de los modelos de 

simulación de flujos de lava y su consiguiente uso en la elaboración de mapas de peligrosidad y riesgos 

volcánicos (modificada de Rodriguez-Gonzalez et al., 2021). 

• Modelo probabilístico de longitud máxima (Lmax). Permite definir una longitud máxima de 

hasta dónde la lava puede fluir. En cada paso de la simulación de flujo de lava, el modelo 

calcula la distancia recorrida por la línea de flujo de lava y cuando alcanza la longitud 

máxima definida, la iteración se detiene. Esta longitud, expresada en metros, resulta muy 

fácil de determinar a partir de los datos morfométricos de la zona de estudio.  

• Modelo de probabilidad decreciente (Lnormal). Este modelo asume que la probailidad de 

alcanzar una cierta longitud puede ser expresada por una función de densidad acumulativa 

decreciente siguiendo una distribución normal. El uso de esta simulación requiere el 

conocimiento de las longitudes máximas, mínimas, medias y desviaciones estándar de las 

coladas de lava de erupciones reales holocenas estudiadas en una determinada región. 

• Modelo determinístico FLOWGO (Lflowgo). Basado en el modelo unidimensional de Harris y 

Rowland (2001) en el que a cada paso de la línea de flujo los parámetros térmicos, 

reológicos y dinámicos 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 núcleo de lava alcanza el estado del “solidus” o el 

esfuerzo cortante (shear stress) no supera el límite 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 parámetros como la tasa eruptiva (que varía a lo largo de la 

erupción), temperatura y viscosidad iniciales, y contenido de cristales y gas. 
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En los tres modelos es necesario incluir factores de corrección como son potencia mínima (Hc) 

y máxima (Hp) que permitirán al flujo simulado superar obstáculos topográficos y rellenar 

depresiones. Finalmente, para evaluar la exactitud de la colada simulada la aplicación permite 

calcular el índice de adecuación entre la lava real y la simulación (FItruepositive), que indica el 

porcentaje de solapamiento entre el área real de la colada de lava estudiada y el área de la 

colada de lava simulada (Favalli et al., 2009; Mossoux et al., 2016). Mientras más cerca esté 

este índice al valor 1, mejor solapamiento entre las áreas existirá. La aplicación también 

calcula otros dos índices para establecer si los desajustes entre las áreas de la colada simulada 

y la real son por sobreestimación (FIfalsepositive) o subestimación (FIfalsenegative).  

Rodriguez-Gonzalez et al. (2021), partiendo de los MDT pre-erupción reconstruidos del 

volcanismo holoceno de Gran Canaria y de los parámetros 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 aplicación Q-LavHA, llegando a la conclusión 

de que el modelo probabilístico de longitud máxima (Lmax) era el que mejor índice de 

adecuación (FItruepositive) conseguía (Fig. 10).  

 

 

 

 

 

 

 

 

 

 

 

 

Figura 10. Índices de adecuación 

(FItruepositive), sobrestimación (FIfalsepositive) y 

subestimación (FIfalsenegative) obtenidos 

usando los modelos probabilísticos de 

longitud máxima (a) y probabilidad 

decreciente (b), así como el modelo 

determinístico FLOWGO (c), para 

simulaciones de flujos de lava comparados 

con las lavas reales de las erupciones 

holocenas de Gran Canaria (modificada de 

Rodriguez-Gonzalez et al., 2021).  
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5. ERUPCIÓN DEL VOLCÁN TAJOGAITE (LA PALMA, 2021) 

La erupción del volcán Tajogaite (19 septiembre-13 diciembre 2021) representa la última 

erupción volcánica ocurrida en la isla de La Palma y, por extensión, en todo el Archipiélago 

Canario. Supone la séptima erupción histórica en La Palma (casi la mitad de todas las ocurridas 

en el archipiélago, ver figura 6) y la de mayor duración, 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 parámetros, 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 históricas precedentes (Fig. 11). El valor del IEV para esta erupción se estableció 

en 3, mientras que en las 6 erupciones históricas previas nunca se había pasado de 2. Sin 

embargo, la tipología eruptiva fue muy similar a la de las erupciones previas: fisural, 

mecanismo principal de tipo estrombioliano con algunos pulsos hidromagmáticos de mayor 

explosividad, pero de muy corta duración. 

Figura 11. Mapa de Cumbre Vieja (La Palma) con localización de todas sus erupciones históricas. En la 

tabla se indican las fechas, duración en días, área 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 petrológicos, geoquímicos y sísmicos pusieron de manifiesto la existencia de una 

compleja red de reservorios magmáticos que alimentaron la erupción en diferentes 

momentos, lo que permitió 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 días de la 

erupción el magma que surgió a la superficie presentaba una composición más diferenciada 

(tefrita) proveniente de un reservorio localizado en la corteza oceánica, entre 10-15 km de 

profundidad. A partir de esa fecha, el magma que comenzó a subir lo hizo desde un reservorio 

más profundo, localizado ya en el manto superior a más de 20 km de profundidad, y mostraba 

composición química y mineralógica más primitiva (basanita). La participación de este 

reservorio más profundo es el que explica la mayor pervivencia y volumen de material emitido 

en esta erupción, factor que hay que tener muy en cuenta para futuras erupciones. 

La erupción del Tajogaite no causó ninguna víctima directa, pero si cuantiosos daños en 

infraestructuras, terrenos de cultivos, etc., que han conllevado pérdidas económicas y 

problemas sociales de enorme relevancia para la isla. Las coladas de lava fueron, sin lugar a 

dudas, las que mayores daños ocasionaron: más de 2900 edificaciones destruidas, más de 70 

km de carreteras afectadas y alrededor de 1200 ha (12 km2) de superficie cubierta, de las que 

370 ha eran terrenos de cultivo. La eficaz gestión de las autoridades civiles en el marco del 

Plan Especial de Protección Civil y Atención de Emergencias por Riesgo Volcánico en la 

Comunidad Autónoma de Canarias (PEVOLCA) coordinó la evacuación y recolocación de casi 

8000 habitantes a lo largo de la erupción. Los criterios de evacuación estuvieron basados, en 

gran medida, en las áreas que los modelos de simulación de flujos de lava delimitaron como 

inundables, destacando que los modelos se ejecutaron a las pocas horas de comenzar la 

erupción, una vez se conocieron las coordenadas de la fisura eruptiva.  

En el seno del grupo GEOVOL (i-UNAT, ULPGC) contábamos con un amplio conocimiento de la 

geología de la isla de La Palma, en general, y de su volcanismo holoceno e histórico localizado 

en la denominada dorsal de Cumbre Vieja, en particular (Guillou et al., 1998, 2001; Carracedo 

et al., 2001). Asimismo, teníamos ya el diseño metodológico de validación y ejecución de los 

modelos de simulación de flujos de lava, lo que nos permitió seleccionar el mejor modelo y 

los parámetros de entrada en muy breve tiempo.  

a) Modelo probabilístico longitud máxima (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 históricas de La Palma, con la excepción de la colada de lava del volcán 

Duraznero (erupción de San Juan de 1949), independientemente de la distancia de sus 

focos eruptivos a la línea de costa y de su duración (volumen de material emitido), 

alcanzaban la línea de costa y formaban deltas lávicos (plataformas). Este comportamiento 

también se observa en casi todas las erupciones holocenas conocidas. 

c) La fisura eruptiva desde la que comenzó la erupción del Tajogaite el 19 de septiembre de 

2021, se localizó a casi 6 km de distancia de la línea de costa. Atendiendo a este dato, el 

valor de la longitud máxima 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 históricas 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) mínimas y máximas de las coladas de lava 

de estas erupciones históricas y holocenas eran de 5 y 12 m, respectivamente. Estos 

mismos valores fueron los seleccionados para los factores de corrección Hc (potencia 

mínima) y Hp (potencia máxima). 

e) El modelo digital del terreno (MDT) que se utilizó en la simulación se obtuvo del Instituto 

Geográfico Nacional (IGN), seleccionando el de resolución con paso de malla de 25 m. 

El resultado de la simulación que arrojó la aplicación se muestra en la figura 12 (mapa 1). La 

validez de esta simulación, en términos de índices de adecuación, se pudo calcular una vez 

acabada la erupción y realizada su cartografía geológica (mapa 2 de la figura 12). Entonces 

comparamos los dos mapas y la aplicación nos arrojó los siguientes valores de los índices: 

• Índice de adecuación (FItruepositive, en rojo en el mapa 3 de la figura 12): 0,68. Lo que es lo 

mismo, el 68% del área simulada coincidió con el área real inundada por las coladas de lava 

a lo largo de toda la erupción. 

• Sobreestimación (FIfalsepositive, en naranja en el mapa 3 de la figura 12): 0,08. Sólo un 8% del 

área simulada no fue cubierta por los flujos de lava reales.  

• Subestimación (FIfalsenegative, verde en el mapa 3 de la figura 12): 0,24. Un 24% del área 

inundada por los flujos de lava no se registraron en la simulación. 

Hay que hacer notar que esta simulación se realizó el mismo día del inicio de la erupción con 

un MDT que reflejaba la situación pre-erupción. Si se hubiera dispuesto de MDT en diferentes 

momentos a lo largo de la erupción, reflejando los cambios topográficos que se estaban 

creando, la simulación hubiera reducido el porcentaje de las áreas subestimadas, ya que los 

nuevos flujos de lava simulados se hubieran tenido que adaptar a los obstáculos topográficos 

que las coladas de lava reales habían desarrollado en días previos. Lamentablemente no se 

pudo contar con esos MDT, por lo que esta afirmación 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 parámetros muy ajustados a la realidad 

derivados del conocimiento geológico detallado de la zona de estudio. 

 

A MODO DE CONCLUSIÓN 

El conocimiento geológico detallado ha permitido enmarcar a las Islas Canarias (por extensión 

la Provincia volcánica de Canarias) en el modelo evolutivo existente para las islas volcánicas 

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 

próxima erupción. Esa futura erupción estará localizada en alguna de las dorsales (rifts) activas 

en estas islas, acaparando la dorsal de Cumbre Vieja en La Palma la mayor concentración de 

erupciones históricas del archipiélago.  
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El estudio del volcanismo holoceno e histórico pone de manifiesto que el estilo eruptivo a lo 

largo del archipiélago sigue una misma pauta general: erupciones fisurales, mecanismos 

estrombolianos con algunos pulsos hidromagmáticos y coladas de lava como principal 

producto eruptivo. 

La metodología diseñada por el grupo GEOVOL (i-UNAT, ULPGC) para las reconstrucciones 

geomorfológicas y cálculos precisos de parámetros morfométricos, ha demostrado ser de una 

gran utilidad para calibrar la eficacia de los modelos de simulación de inundación por coladas 

de lava. La aplicación de estos modelos de simulación en la erupción del volcán Tajogaite (La 

Palma, 2021) arrojó resultados muy valiosos que ayudaron a las autoridades civiles a ordenar 

correctamente las zonas que se evacuaron. 

En definitiva, la Geología es una ciencia muy necesaria para el conocimiento de los peligros (y 

recursos) de una región. El conocimiento del pasado geológico reciente (Holoceno) de una 

región es la mejor forma de predecir, con un alto grado de fiabilidad, su comportamiento 

futuro.  

Muchas gracias por su atención. 

 

 

 

  

Figura 12. Mapas de la erupción del Tajogaite (La 

Palma, 2021). 1. Mapa resultado de la simulación 

de inundación por flujos de lava obtenido con el 

modelo probabilístico de longitud máxima en el 

entorno de la aplicación Q-LavHA. 2. Mapa 

geológico del final de la erupción. 3. Comparación 

entre el mapa de simulación y el geológico real, con 

indicación de las zonas coincidentes (en rojo), las 

sobrestimadas (en naranja) y las subestimadas (en 

verde) (tomado de Perez-Torrado et al., 2022). 
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