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Resumen La tect6nica de placas proporciona el marco tedrico que permite comprender, entre otros
fendmenos geoldgicos, la localizacion y el comportamiento de los volcanes. Los volcanes se
generan en tres ambientes geodinamicos: a) en los margenes de placa divergentes (dorsales
centro-oceanicas); b) en los margenes de placa convergentes (arcos-isla y margenes
continentales activos) y ¢) en zonas de intraplaca tanto oceanicas como continentales.

En las dorsales centro-oceanicas, en las que se produce el 75% del magmatismo total
generado en la Tierra, las lavas que se originan corresponden mayoritariamente a basaltos
toleiticos. En los arcos-isla y margenes continentales activos, en los que se produce

el 20% del magmatismo total, las rocas generadas exhiben una amplia variacién de
composicion si bien predominan las andesitas. Finalmente, en el interior de las placas
existe un volcanismo composicional y volumétricamente variable, que se distribuye de
forma dispersa y aparentemente aleatoria, que contrasta con la linearidad y continuidad
del que se localiza en los bordes de placa.

En lo que concierne a su peligrosidad, el volcanismo de las dorsales tiene lugar de
forma tranquila, por su escaso contenido en volatiles. Asimismo, los volcanes de zonas
de intraplaca tampoco son potencialmente peligrosos, ya que emiten en una elevada
proporcién magmas de baja explosividad. Por el contrario, los magmas de los arcos-
islay de los mérgenes continentales activos, que son ricos en SiO2 y tienen un elevado
contenido en volatiles, generan erupciones altamente explosivas muy peligrosas.

Palabras clave: Arcos-isla, dorsales centro-oceanicas, generacion de magmas, margenes continentales
activos, zonas de intraplaca.

Abstract Plate tectonics provides the theoretical framework for understanding the location and
behavior of volcanoes. Volcanoes are generated in three main geodynamic settings: a)
on the margins of divergent or constructive plates (mid-ocean ridges); b) on the margins
of convergent or destructive plates (island-arcs and active continental margins), and ¢) at
intraplate locations (i.e., away from the edges of plates) both oceanic and continental.
In the mid-ocean ridges, where magmatism represents 75% of the total generated on Earth,
the lavas are mainly tholeiitic basalts. In island-arcs and active continental margins, which
represent 20% of the total magmatism, the magmas exhibit a wide variation in composition
although andesites are predominant. Within plates, the volcanism is volumetrically variable,
and distributed in a scattered and seemingly random fashion, which contrasts with the
linearity and continuity of the volcanism located on the plate edges.
Concerning volcanic hazard, in the oceanic ridges the lavas have a low volatile content
and therefore eruptions take place quietly. On the other hand, intraplate volcanoes are not
potentially hazardous because they emit a high proportion of lavas of low explosiveness.
By contrast, in island-arcs and active continental margins, magmas are rich in SiO2 and
have a high volatile content thus producing highly explosive and hazardous eruptions.

Keywords: Island arcs, mid-ocean ridges, magma generation, active continental margins, intraplate areas.

INTRODUCCION los que se pueden destacar, entre otros, la diferen-
ciacion del manto, el origen y distribucion de los oré-
genos y de los sismos, y la localizacién y comporta-

miento de los volcanes.

La tecténica de placas, cuya existencia en la Tie-
rra ha permitido la generacién de los continentes y

por ende la proliferacién de la vida en el planeta,
proporciona el marco teérico que permite compren-
der buen nimero de fendmenos geoldgicos entre
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Por lo que respecta a estos Gltimos, su distribu-
cién en superficie no es aleatoria ya que solo se ge-
neran en determinados ambientes geodinamicos: a)
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en los margenes de placa divergentes o constructi-
vos, en los que se incluyen las dorsales centro-ocea-
nicas y las cuencas tras-arco; b) en los margenes de
placa convergentes o destructivos, como los arcos-
islay los margenes continentales activos, y ¢) en zo-
nas de intraplaca (esto es, alejados de los bordes de
placa) tanto en areas oceanicas como continentales.
Aunque los volcanes que se generan en el interior de
las placas aparentemente quedan fuera del marco
de la tecténica de placas, como veremos mas ade-
lante su origen esta relacionado con el mecanismo
que provoca el movimiento de las placas.

En los apartados que siguen se aborda en primer
lugar la generacion de los magmas en el manto, ya
que esta es la primera etapa del largo proceso que
representa una erupcién volcanica. A continuacién
se estudia el volcanismo que se origina en los di-
ferentes ambientes geodinamicos, y se establecen
las caracteristicas petrolgico-geoquimicas mas
sobresalientes que presentan las rocas producidas.
El volcanismo de las dorsales centro-oceanicas se
trata con mas detalle que el generado en las zonas
de subduccién e intraplaca. Esto obedece no solo a
que las dorsales representan las areas volcanolé-
gicamente mas activas del planeta, sino también a
que recientemente se ha establecido la heteroge-
neidad de los basaltos aqui generados, lo que ha
modificado sustancialmente las ideas previamente
establecidas. Finalmente, se discute la peligrosidad
potencial de los volcanes que se localizan en los tres
ambientes geodinamicos considerados.

GENERACION DE MAGMAS EN EL MANTO

Los magmas se generan por la fusién de rocas
preexistentes, con intervencion de todas las fases
minerales presentes (fusion total) o de solo algu-
nas fases (fusion parcial). La fusion en el manto se
puede producir por tres mecanismos: aumento de la
temperatura, reduccion de la presién y modificacion
de su composicion por la adicion de volatiles (funda-
mentalmente H,0).

Aunque el aumento de temperatura puede pa-
recer el mecanismo mas obvio, los otros dos son
mucho mas importantes. Esto es consecuencia de
que el manto se encuentra a una temperatura relati-
vamente elevada y de que los procesos que pueden
incrementar significativamente su temperatura, ta-
les como la desintegracion radioactiva, el calor de
friccién y los impactos meteoriticos, son demasiado
débiles en la Tierra actual para provocar fusién y
generar una masa de magma suficiente para migrar
hacia la superficie y formar un volcan. Aunque estos
mecanismos no son actualmente importantes para
impulsar la fusion, alguno de ellos como los impac-
tos, fueron tan frecuentes e intensos en las primeras
etapas de formacion de la Tierra, que provocaron la
fusion completa del manto y la generacion de océa-
nos de magma.

El ascenso de una porcién de manto, en forma
de pluma o como diapiro, provoca su fusién parcial
por descompresion, si el ascenso es suficientemen-
te rapido. Cuando el material mantélico asciende,
experimenta una disminucion de la presién confi-
nante, por lo que tiene lugar una ligera expansion
de su volumen. Como esta expansion tiene lugar en
condiciones casi adiabaticas (es decir, sin pérdida

de calor), la disminucién de temperatura del manto
ascendente es despreciable (~0.5-1.0°C/km). Ahora
bien, como el ascenso tiene lugar desde una zona
mas profunda y de mas alta temperatura a otra mas
superficial y de mas baja temperatura, si el ascenso
del material mantélico es suficientemente rapido, la
conduccién de calor hacia el manto que atraviesa es
minimay la pérdida de temperatura que tiene lugar
esta limitada a la relacionada con la expansion adia-
batica. En consecuencia, cuando la temperatura del
cuerpo mantélico ascendente alcance su temperatu-
ra solidus (esto es, la temperatura a la que comienza
la fusién de un sélido de una determinada compo-
sicion a una presion dada) se iniciara la fusion y la
generacién del magma. El subsiguiente ascenso y
la consiguiente reduccion de la presién confinante
aumentaran progresivamente el porcentaje de fun-
dido. Por el contrario, si el ascenso de la porcién de
manto es lento la pérdida de calor hacia el material
que atraviesa sera importante, por lo que el manto
ascendente perderd temperatura. Esto provocara
que no se pueda producir fusién o que el porcentaje
de fundido sea muy reducido. Como veremos mas
adelante, esto Gltimo es lo que sucede en las dorsa-
les centro-oceanicas de baja tasa de extension (~10
mm/afio), en las que el ascenso del manto desde la
zona en la que se inicia la fusion hasta la superficie
de la dorsal requiere 10 Ma aproximadamente. Este
tiempo es lo suficientemente largo como para que
el manto ascendente pierda una parte importante
de su calor y por consiguiente para que su tasa de
fusién sea mucho mas reducida que la que expe-
rimenta el manto en las dorsales que tienen tasas
de extension de 100 mm/afo, en las que el ascenso
del manto tiene lugar en ~1 Ma (Langmuir y Forsyth,
2007).

Aunque resulta dificil de obtener, la mayoria de
los autores estima que el incremento del porcenta-
je de fusion por reduccion de la unidad de presion
tiene un valor medio de 10%/GPa?, si bien probable-
mente existen variaciones comprendidas entre 2%/
GPay 30%/GPa (Asimow, 2000).

En lo que concierne al tercer mecanismo ante-
riormente indicado, la adicién de volatiles (funda-
mentalmente H,0) al manto, producida por ejemplo
por la deshidratacién que tiene lugar en las zonas
de subduccion, reduce la temperatura solidus del
manto, favoreciendo por consiguiente su fusion. El
incremento de H,O produce también un aumento
de la produccién de fundido. Por lo que respecta a
la reduccién del solidus, los primeros trabajos ex-
perimentales (p. ej. Kushiro et al., 1968) pusieron
de manifiesto que en condiciones hidratadas el
solidus de las peridotitas es ~1000°C a 26 kbar y
~1150°C a 60 kbar; esto es, entre 400 y 700°C in-
ferior al solidus en condiciones anhidras. Trabajos
mas recientes (Grove et al., 2006; ver también Grove
et al., 2012 para una discusion mas extensa sobre
estos aspectos) han establecido que el solidus de
una peridotita fértil en presencia de exceso de agua
es ~200°C inferior (a 3 GPa/30 kbar) al reportado en

1 Elaumento de la presion litostdtica con la profundidad
es, mds o menos, constante en la corteza y manto superior
en alrededor 0,3 kbar por cada km. Para indicar los valores
de presion litostdtica se suele usar tanto el kbar (un bar es
igual a 1,01972 kg/em?) como el Gigapascal (GPa), siendo
1GPa = 10 kbar
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Fig. 1. Morfologia que
tipicamente presentan
las dorsales de elevada
(>80 mmy/afio), inter-
media (55-80 mm/afio)

y baja (<55 mm/ano)
velocidad de separacion.
Las dorsales de elevada
velocidad, como la del E
del Pacifico, no tienen un
valle central, sino que la
cresta axial presenta una
estrecha depresion en la
que se localiza la zona
neovolcdnica. Las dor-
sales de baja velocidad,
como la del Atldntico,
tienen un profundo valle
axial, el fondo del cual
estd ocupado por la zona
neovolcdnica. Las dorsa-
les intermedias, como la
de Juan de Fuca, tienen
morfologia transicional
entre las dos anteriores,
y la zona neovolcdnica
se localiza en el fondo
del valle (en Perfitt y
Davidson, 2000).

estudios experimentales previos. Esto implica que la
fusién de la peridotita comienza entre 800-820°C, en
presencia de aguay a la presion indicada. En lo que
concierne al incremento de la produccién de fundi-
do, segln los resultados obtenidos por Gaetani y
Grove (1998), la incorporacion de un 0.25% de H,0
a una peridotita a 1200°C aumenta el porcentaje de
fusién de 0.5 al 3%, y a 1350°C lo hace del 3 al 12%.
La influencia del H,0 afecta asimismo a la compo-
sicion de los fundidos. Ast, los liquidos obtenidos en
condiciones hidratadas de peridotitas con espinela
son mas ricos en SiO, y AL,O, y tienen menos FeO y
MgO que sus equivalentes generados en condiciones
anhidras. De forma similar, los fundidos ricos en H,0
derivados de peridotitas con granate a 5-11 kbar tie-
nen muy bajo contenido en Si0, y AL,O, y se aseme-
jan a las kimberlitas (ver p. ej. Tenner et al., 2012).

VOLCANISMO DE LAS DORSALES CENTRO-
OCEANICAS

Las dorsales centro-oceénicas (que no siempre
se localizan en el centro del océano) representan las
cadenas montafiosas mas largas y continuas de la
Tierra (~60000 km) y la mas prominente expresion
en superficie de la tecténica de placas. Aunque sus
erupciones pasan inadvertidas, constituyen las zo-
nas volcanolégicamente mas activas del planeta,
ya que en ellas se genera un volumen de magma
de ~21 km3/afo. Como el volumen total medio de
magma originado en la Tierra en los dltimos 180 Ma
esta comprendido entre 26 y 34 km3/afo, el mag-
matismo de las dorsales representa el 75% del total
(Crisp, 1984).

Como se puso de manifiesto desde los primeros
trabajos de exploracién llevados a cabo en las dor-
sales, la morfologia, estructura y tasa de magmatis-
mo varian en funcién de la velocidad de separacion
de las placas. Por esta razén, tradicionalmente se
han distinguido tres tipos de dorsales: de elevada,
intermedia y baja velocidad de separacion (Fig. 1).
En las dorsales de elevada velocidad de separacién
(>80 mm/afo), como la del E del Pacifico, no existe
un valle central, sino que la mayor parte de la cresta
axial presenta una estrecha depresién, de 5-40 m

Dorsal con baja
velocidad de separacién
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(55-80 mm/afio)
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de profundidad y 40-250 m de anchura, en la que se
localiza la zona neovolcanica. Las dorsales de baja
velocidad de separacion (<55 mm/afio), como la del
Atlantico, tienen un valle axial, de 1-2 km de profun-
didad y 8-20 km de anchura y la zona neovolcanica
ocupa el fondo del valle. Por dltimo, las dorsales in-
termedias (55-80 mm/afio), como la de Juan de Fuca
y la del SE del indico, tienen caracteristicas morfo-
l6gicas transicionales entre las dos anteriores, y la
zona neovolcénica se localiza en el fondo del valle.
A pesar de lo expuesto, en los tres tipos de dorsales
el espesor de la corteza oceénica basaltica es similar
(6-7 km) y en todas ellas existen fallas transforman-
tes perpendiculares a la extension.

Posteriormente, Dick et al. (2003) describieron
una cuarta clase, las denominadas dorsales de ultra
baja velocidad (<20 mm/afio), que se caracterizan por
una abrupta topografia, en la que alternan segmen-
tos con y sin magmatismo, y en las que, a diferencia
de los tres tipos anteriormente descritos, no existen
fallas transformantes. A esta categoria pertenecen la
dorsal SO del indico (entre Africa y la Antartida) y la
dorsal de Gakkel, que biseca el Océano Artico.

En estas areas las placas litosféricas se separan
pasivamente, por lo que el manto mas profundo as-
ciende para rellenar el espacio creado. Durante su
ascenso, cuando se alcanza el solidus comienza a
fundir y el liquido generado aumenta progresiva-
mente. Como el fundido que se produce es menos
denso y mas fluido que el sélido del que deriva, se
separa de éste y asciende hacia la superficie gene-
rando nueva corteza oceanica. Cuanto mas alta es la
temperatura del manto, mayor es la profundidad a la
que comienza a fundiry por consiguiente mas eleva-
do sera elrango de presion en el que funde, mas alto
el porcentaje de fundido que se produce y mayor es-
pesor tendré la corteza oceanica que se genera. En
general, el proceso de fusion en las dorsales genera
unos 6 km de corteza oceénica basaltica y entre 60-
100 km de manto empobrecido en aquellos elemen-
tos que entran mayoritariamente en el liquido.

A pesar de lo que acaba de ser expuesto, el es-
pesor de la corteza y el volumen de manto empobre-
cido no son idénticos en todas las dorsales. Como
han puesto de manifiesto diversos autores (ver p.
ej. Asimow y Langmuir, 2003; Langmuir y Forsyth,
2007), la profundidad a la que se inicia la fusion, el
volumen de manto afectado y el porcentaje de fundi-
do que se genera son funcién de la temperatura del
manto, de su contenido en agua y de la velocidad a
la que las placas divergen. Asi, en las dorsales de
elevada velocidad de separacion, la region de manto
que funde tiene centenares de kildmetros de anchu-
ra y aproximadamente 150 km de profundidad, si
bien la zona de fusién principal se localiza por en-
cima de los 100 km (Fig. 2). Por el contrario, en las
dorsales de ultra baja velocidad la regién de fusién
puede ser 20 veces inferior y el porcentaje de fundi-
do también menor (Montésiy Behn, 2007).

Cuando comienza la fusién del manto ascenden-
te, el liquido se acumula alrededor de los bordes de
grano de los minerales. Al aumentar la tasa de fu-
sién, el magma se canaliza y migra a través del man-
to a velocidades de ~100 m/afio, concentrandose
finalmente bajo el eje de la zona neovolcanica de la
dorsal, en un area muy reducida de 1-2 km de ancho,
donde se genera la nueva corteza basaltica (Gregg
etal., 2012).
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Fig. 2. Las observaciones sismicas y electromagnéticas lle-
vadas a cabo en la dorsal pacifica pusieron de manifiesto
que en las dorsales de elevada velocidad de separacion la
zona del manto que funde comienza hacia los 150 km de
profundidad (si bien la zona de fusion principal, se localiza
porencima de los 100 km) y tiene centenares de kilémetros
de anchura (MELT Seismic Team, 1998).

Para explicar la concentracién del liquido gene-
rado en el eje de la dorsal se han sugerido varios
mecanismos, el mas reciente de los cuales es el pro-
puesto por Hebert y Montési (2010). En el escenario
desarrollado por estos autores (Fig. 3), el magma
producido en la zona de fusién asciende por su me-
nor densidad hasta la base de la litosfera, que actia
como una capa térmica, donde comienza a cristali-
zary forma una barrera de permeabilidad. El fundido
migra a lo largo de esta barrera hasta que llega a la
zona neovolcanica donde asciende, dando lugar a la
corteza oceénica.

Morfologia y composicion de las lavas

Los magmas que ascienden hasta el fondo
oceanico se enfrian rapidamente, ya que entran en
contacto con el agua. Forman lavas almohadilladas,
lavas lobulares o coladas muy fluidas y delgadas
(<4 cm), que se acumulan y forman la capa mas su-
perficial (capa sismica 2a) de la corteza oceanica.
Los que no alcanzan el fondo, cristalizan mas len-
tamente y forman diques intrusivos en los niveles
menos profundos (0.5-3 km) de la corteza oceanica
(capa sismica 2b) y gabros y acumulados ultraméfi-
cos en los niveles mas inferiores (3-7 km) de la cor-
teza (capa sismica 3) (Fig. 4).

Fig. 4. A diferencia de lo que ocurre en sistemas volcdnicos mds usuales, los estudios
geofisicos llevados a cabo en las dorsales centro-ocednicas tipo Pacifico han puesto de
manifiesto que la cdmara magmatica esta constituida por una zona lenticular fundida de
1-2 km de anchura y unas pocas decenas de metros de espesor que se localiza bajo el eje
de la dorsal, una masa parcialmente solidificada (>25% de cristalinidad) situada debajo
y una zona de transicion casi totalmente solidificada (>60-80% de cristalinidad) que eng-
loba a las dos anteriores. La zona lenticular fundida, en la que se acumulan y diferencian
los magmas, emite las lavas que forman la corteza basdltica (capa 2a). Los magmas que
no alcanzan el fondo ocednico se enfrian lentamente y forman diques en los niveles mds
superficiales (o0.5-3 km) de la corteza (capa 2b) y gabros y acumulados ultramdficos en

los niveles mds inferiores (3-7 km) de la corteza (capa 3).

En las dorsales de elevada velocidad de sepa-
racion dominan las lavas muy fluidas y de reduci-
do espesor, cuya superficie recuerda a las lavas
pahoehoe, ya que estd intensamente plegada y
deformada. Por el contrario, en las dorsales de baja
velocidad de separacion son mas abundantes las
lavas almohadilladas, las cuales tienden a formar
pequenas protuberancias, que frecuentemente coa-
lescen dando lugar a crestas en la zona mas interna
del valle axial. Como ambos tipos de lavas tienen
idéntica composicion quimica y por ende la misma
viscosidad, su diferente morfologia esta relacionada
con la tasa de emision eruptiva, mas reducida en las
lavas almohadilladas que en las otras.

Las lavas de estas zonas corresponden mayo-
ritariamente a basaltos toleiticos, pobres en K,0 y
en elementos traza de elevado radio i6nico y tierras
raras ligeras (Fig. 5). Otra caracteristica geoquimica
es su bajo contenido en elementos volatiles, lo que
explica su emision tranquila.

Aunque estos basaltos forman un grupo relativa-
mente homogéneo, sobre todo si se les compara con
las lavas que se generan en otros ambientes geodi-

fig. 5. Abundancia en
elementos traza de los
basaltos de las dorsales,
de los arcos-isla y de

las islas ocednicas.
Obsérvese el empobre-
cimiento en elementos
de elevado radio iénico
de los basaltos de las
dorsales, el empobreci-
miento en elementos de
elevado potencial ionico
de los basaltos de arco-
isla y el enriquecimiento
en todos los elementos
considerados, excepto
en Yb, de los basaltos de
islas ocednicas.
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Fig. 3. Mecanismo propuesto por Hebert y Montési (2010) para explicar la con-
centracion del fundido generado en el eje de la dorsal. Segtin estos autores, el
magma producido en la zona de fusion asciende hasta la base de la litosfera
donde comienza a cristalizar y forma una barrera de permeabilidad, que facilita
su migracion hasta la zona neovolcdnica en la que asciende.
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Fig. 6. Diferente abun-
dancia en elementos
traza de los basaltos de
las dorsales atldntica,
pacifica e indica (en
Arevalo Jr. y McDonough,
2010). Obsérvese que
los basaltos de la dorsal
atldntica son los mds
enriquecidos en todos
los elementos traza con-
siderados, que los de la
dorsal pacifica muestran
la menor abundancia

en los elementos mds
altamente incompatibles
(Ba, Th, U, Pb), y que los
de la dorsal indica son
los que exhiben menor
variacién en elementos
traza.

namicos, desde el trabajo de Schilling (1973) se han
subdividido en dos grupos: normales y enriquecidos
(los denominados N-MORB'y E-MORB en la literatura
inglesa). Los N-MORB, que corresponderian al grupo
mayoritario y por ende son los que mejor represen-
tan la composicién de la corteza ocednica e indirec-
tamente del reservorio mantélico del que derivan,
estan empobrecidos en elementos traza incompati-
bles? y exhiben bajas relaciones isotépicas de Sry
altas de Nd. Estos caracteres geoquimicos sugieren
que representan fundidos generados en un manto
que ha sido intensamente empobrecido por la ex-
traccion de corteza continental en una etapa muy
temprana de la historia de la Tierra. A su vez, los E-
MORB representarian un componente subordinado,
ya que estan enriquecidos en elementos incompati-
bles y muestran altas relaciones isotdpicas de Sry
bajas de Nd. Para explicar el origen de este enrique-
cimiento se han propuesto diversos procesos, de
los cuales el mas ampliamente aceptado es el que
sugiere que esta asociado con plumas mantélicas.
Dos trabajos recientes (Arevalo Jr. y McDo-
nough, 2010; Gale et al., 2013) han introducido im-
portantes variaciones y modificaciones al sencillo
esquema que acaba de ser expuesto, que incluye
incluso una revisién de la nomenclatura previa-
mente utilizada para estos basaltos. La aportacion
mas significativa de Arevalo Jr. y McDonough (2010)
es que refutan la idea ampliamente aceptada de la
homogeneidad de los basaltos de las dorsales. De
acuerdo con los resultados obtenidos por estos au-
tores, los basaltos de la dorsal atlantica estan mas
enriquecidos en los elementos méas altamente in-
compatibles (tierras raras ligeras, Sr, Hf, Pb, Thy U)
asi como enTi, Tay Nb que los de la dorsal pacifica,
que se caracterizan por un importante empobreci-
miento en elementos incompatibles tales como Ba,
Pb, Thy U. Asu vez, los basaltos de la dorsal indica
muestran la menor variacién en elementos incom-
patibles, pero son los que estdn mas empobrecidos
en los mas compatibles (Sc, Ti, Cr y tierras raras
pesadas) (Fig. 6). Estas diferencias regionales, jun-

2 En los procesos magmadticos de fusion y de cristali-
zacion fraccionada los elementos traza (esto es, los que
se encuentran en una proporcion inferior al 1% o a las
1000 ppm) presentan preferencia por la fase liquida o por
la fase sélida. Los elementos traza que muestran preferen-
cia por la fase liquida se denominan incompatibles y por
tanto se concentran en el liquido tanto en la fusion par-
cial como en la cristalizacion fraccionada. A su vez, los
que muestran preferencia por la fase sdlida se denominan
compatibles, por lo que quedan retenidos en el residuo du-
rante la fusion y entran en las fases minerales de temprana
aparicion durante la cristalizacion fraccionada.
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to con los distintos porcentajes de MgO que pre-
sentan (mas bajo en los basaltos procedentes del
Atlantico que en los del Pacifico e indico), sugieren
que los basaltos de la dorsal atlantica se han ge-
nerado a menores tasas de fusion y/o han experi-
mentado un mayor grado de cristalizacién fraccio-
nada, debido a la menor velocidad de separacion
de la dorsal. Por el contrario, la mayor velocidad de
separacion de la dorsal pacifica explicaria los mas
elevados porcentajes de fusién que han requerido
los basaltos de dicha dorsal y por ende su mas baja
abundancia en elementos altamente incompatibles
(Ba, Pb, Thy U). Por lo que respecta a los basaltos
de la dorsal indica, sus caracteristicas geoquimicas
pueden ser atribuidas a un area fuente distinta y/o
a la mayor profundidad a la que tiene lugar la fu-
sion.

A su vez, Gale et al. (2013), utilizando una ex-
haustiva base de datos, que incluye analisis quimi-
cos nuevos y previamente publicados, establecen
una nueva composicién media de los basaltos de
las dorsales y sugieren una revision de la nomen-
clatura utilizada para estas rocas, ya que la pre-
viamente propuesta no refleja adecuadamente la
complejidad de estas rocas. Asi los tipos enriqueci-
dos (E-MORB) no son infrecuentes lejos de los pun-
tos calientes y a su vez, algunos que se encuentran
préximos a los puntos calientes estan empobreci-
dos en elementos incompatibles. En consecuencia,
sugieren utilizar el término “todos los basaltos”
(ALL MORB) para referirse a la composicion media
de la porcion basaltica de la corteza oceanica. Este
valor representa asimismo la mejor aproximacién
para inferir la composicién del manto superior. El
término “basaltos normales” (N-MORB) se utili-
za para referirse a la composicién mas usual que
muestran los basaltos de todo el sistema de las
dorsales, distantes >500 km de los puntos calien-
tes. Bajo el término “basaltos altamente empo-
brecidos” (D-MORB), que contrariamente a la idea
previamente establecida y ampliamente aceptada,
no son representativos de la corteza oceanica, ni
son los basaltos que tipicamente se localizan lejos
de los puntos calientes, incluyen aquellos tipos
petrolégicos de la poblacion de los basaltos de las
dorsales que tienen una relacién (La/Sm),<o.8.
Finalmente, el término “basaltos enriquecidos”
(E-MORB), que en la nueva terminologia que pro-
ponen los autores anteriormente citados no se lo-
calizan en los segmentos de las dorsales cercanos
a las plumas mantélicas, incluyen todos aquellos
basaltos que muestran una relacién (La/Sm)>1.5.

Como consecuencia de las nuevas premisas es-
tablecidas, la composicién de todos los basaltos y
la de los basaltos normales son significativamente
mas ricas en elementos incompatibles que lo esta-
blecido en modelos previos.

VOLCANISMO DE ARCOS-ISLA Y DE MARGE-
NES CONTINENTALES ACTIVOS

Los arcos-isla y los margenes continentales ac-
tivos representan las areas en las que la litosfera
ocednica subduce y retorna al manto y en los que
se genera un magmatismo, cuya mas obvia manifes-
tacién es la cadena lineal o arqueada de volcanes
que se forma esencialmente en paralelo a la fosa




(Fig. 7). En los arcos-isla, como los que se localizan
en el borde occidental del Pacifico desde las Aleu-
tianas hasta Tonga-Kermadec, el arco-volcanico se
construye sobre litosfera oceanica, ya que las dos
placas que interaccionan son de tipo oceanico. Por
el contrario, en los margenes activos, como el que
se extiende a lo largo de la costa occidental de Amé-
rica, el arco volcanico se construye sobre litosfera
continental, porque solo la placa que subduce es de
litosfera oceanica.

El proceso de subduccion es responsable de que
el tiempo de residencia de la litosfera oceanica que
se origina en las dorsales sea transitorio (en general
<200 Ma), pero también de haber tenido un impor-
tante papel en la generacién de nueva corteza con-
tinental, que tiene mucho mayor grado de preserva-
cion (en la mayoria de los casos >1000 Ma).

La longitud total de los margenes convergentes
es de >55000 km, que es casiigual a la que tienen las
dorsales centro-oceanicas (~60000 km). De aquellos,
casi dos tercios son de tipo continental y tienen signi-
ficativamente mas espesor que los de tipo intra-oceé-
nico (30-70 km frente a 15-35 km, respectivamente),
si bien la tasa de produccién magmatica es 2-3 veces
mas elevada en los arcos intra-oceanicos que en los
arcos continentales. La produccién global de magma
en estas zonas se estima que esta comprendida en-
tre 2.9-8.6 km3/ano (Crisp, 1984) y 2.5-3.5 km3/afio
(Spandler y Pirard, 2013), lo que representa el 20%
del magmatismo total generado en la Tierra. Una
reciente estimacion de la produccién magmatica en
arcos-isla intraoceanicos realizada por Jicha y Jagoutz
(2015), sugiere que es comparable a la generada en
las dorsales centro-oceanicas. Si los nuevos datos
son correctos, los valores de producciéon magmatica
hasta ahora asumidos para las zonas de subduccién
estan subestimados.

La placa que subduce esta constituida por man-
to litosférico y corteza oceanica, mas los sedimentos
que se depositan sobre la corteza durante su des-
plazamiento hacia la fosa. El manto litosférico que
tiene un espesor de ~100 km esta integrado por una
porcion superior de harzburgita, que es el residuo
que resulta después de la formacion de los basaltos
centro-oceanicos, y una capa inferior de lherzolita
menos empobrecida. La corteza oceanica esta cons-
tituida por una capa de 5-7 kilometros de espesor de
basaltos y gabros. Finalmente, los sedimentos que
se depositan sobre la superficie de la corteza oceéa-
nica, que usualmente alcanzan un espesor compren-
dido entre 200 y 700 metros, son esencialmente de
composicién terrigena, aunque contienen propor-
ciones menores (7-10%) de carbonatos biogénicos
y sedimentos siliceos tipo chert y una parte no des-
preciable de agua.

Mientras permanecen cerca del eje de la dorsal y
durante su desplazamiento hacia la zona de subduc-
cién, la corteza, y en menor medida la porcién mas
superficial del manto litosférico, experimentan una
mas o menos intensa alteracion hidrotermal, que
provoca la formacion de anfibolitas en la zona mas
interna de la corteza y de serpentinitas en el manto
litosférico. Esta alteracién produce un incremento
en el contenido de volatiles (H,0, CO,, Cly S) y ele-
mentos traza tales como K, Rb, Cs, U, Pb, Sr, Asy B
en la corteza oceanica alterada y de halégenos, Li,
B, As, Sr, Pb, Cs y U en las serpentinitas (ver p. ej.
Spandler y Pirard, 2013).
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Fig. 7. Esquema de los procesos que tienen lugar en las zonas en las que la litosfera oced-
nica subduce y retorna al manto (en Stern, 2002). Los fluidos que derivan de la placa que
subduce son muy ricos en agua bajo el antearco. A mayor profundidad son mds pobres en
agua pero estan enriquecidos en elementos traza de elevado radio iénico. A profundidades
de ~100 km pasan a ser fundidos derivados de los sedimentos que se han depositado
sobre la placa durante su desplazamiento hacia la fosa. Estos fluidosfundidos ascienden e
hidratan y metasomatizan (enriquecen) la porcién de manto situada encima de la placa que
subduce, lo que favorece su fusion parcial. Los magmas se generan a profundidades me-
nores de 100 km por fusién en condiciones hidratadas de este manto y los que se pueden

separar de su fuente y ascender hasta la superficie, forman el arco volcanico.

Cuando la placa alterada subduce se produce un
incremento de las condiciones de presion y tempe-
ratura, lo que provoca su deshidratacion y la adicion
de una fase fluida rica en H,0, CO, y en elementos
traza de elevado radio idénico (Rb, Sr, Cs, Ba, K,0,
etc.) a la cuiia de manto situada por encima de la
zona de subduccion (ver figura 7). A profundidades
de la placa de ~50 km los fluidos son muy ricos
en agua (y en otros volatiles) por lo que hidratan
y serpentinizan el manto situado bajo el antearco,
pero no inducen su fusién debido a las bajas tem-
peraturas. A mayor profundidad los fluidos son mas
pobres en agua pero estan enriquecidos en elemen-
tos traza de elevado radio i6nico y evolucionan ha-
cia fundidos procedentes de los sedimentos que se
han depositado sobre la placa durante su desplaza-
miento hacia la fosa, a una profundidad de aproxi-
madamente 100 km (ver p. ej. Ribeiro et al., 2013;
2015). La infiltracion de estos fluidos/fundidos en el
manto lo hidratan y metasomatizan, lo que favorece
su fusién. Los magmas se generan a profundidades
de ~100 km a partir de este manto hidratado y re-
fertilizado, y los que se pueden separar de su area
fuente y ascender hasta la superficie forman el arco
volcanico.

Este escenario es compatible con los modelos
térmicos establecidos para las zonas de subduc-
cién, ya que en buen nimero de casos la placa
que subduce esta por debajo de su solidus a las
profundidades correspondientes a las del arco vol-
canico (100-150 km). Asimismo es coherente con
las tomografias de detalle realizadas en zonas de
subduccién, ya que las altas velocidades sismicas
se localizan en la placa que subduce mientras que
las bajas velocidades sismicas, que indican alta
temperatura y/o zona de fusién, se encuentran en
la cufia de manto.
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Composicion de las lavas

Los magmas generados en estas areas exhiben
una amplia variacién de composicion, ya que existen
tipos toleiticos (pobres en K,0), calco-alcalinos e in-
cluso shoshoniticos (ricos en K,0), lo que contras-
ta con el caracter relativamente monétono de las
lavas de las dorsales centro-oceanicas. En general,
el magmatismo inicial es de naturaleza toleitica y el
posterior de naturaleza calco-alcalina. En arcos-isla
maduros y en bordes continentales tipo andino se
pueden generar asimismo magmas shoshoniticos.
En las rocas de las series toleitica y shoshonitica do-
minan los basaltos, mientras que en las series calco-
alcalinas son mayoritarias las andesitas.

Este amplio espectro composicional es debido
a que en su génesis pueden intervenir varios com-
ponentes: la cuha de manto situada por encima
de la zona de subduccion, la corteza oceanica que
subduce (compuesta por basaltos de fondo ocea-
nico variablemente metamorfizados y sedimentos)
y la corteza continental, en el caso de los arcos-
isla maduros y de los bordes continentales activos.
También contribuyen a esta diversidad las modi-
ficaciones que los mecanismos de cristalizacion
fraccionada y asimilacion pueden introducir en el
quimismo de estos magmas durante su transito ha-
cia la superficie.

Las rocas volcéanicas de estas areas estan enri-
quecidas (en menor medida en los tipos toleiticos
que en los shoshoniticos) en elementos traza de
elevado radio i6nico (Ba, Rb, Sr, Cs, Pb), aunque su
caracteristica geoquimica mas sobresaliente es su
empobrecimiento en elementos traza de elevado
potencial i6nico (Nb, Ta, Zr, Hf, Ti) (ver figura 5). El
exceso de elementos traza de elevado radio idnico
esta relacionado con la deshidratacién de la placa
que subduce, y el defecto de elementos traza de
elevado potencial i6nico se atribuye a que el com-
ponente que subduce contiene fases minerales re-
siduales (como rutilo, esfena, ilmenita y perovskita)
que retienen preferentemente dichos elementos tra-
za. En consecuencia, los fluidos derivados de la pla-
ca que subduce estan enriquecidos en elementos de
elevado radio idnico y empobrecidos en elementos
de elevado potencial i6nico y cuando se infiltran en
la cufia de manto situada encima le transfieren esta
signatura geoquimica, que heredaran los magmas
que subsecuentemente se generen en este manto
peridotitico metasomatizado.

En los primeros estadios del magmatismo de
algunos arcos-isla del oeste del Pacifico se generan
unas rocas excepcionales y enigméaticas denomina-
das boninitas. Cuando se las compara con las rocas
de tipo toleitico, estas rocas se caracterizan por te-
ner unos contenidos en SiO, y MgO relativamente al-
tos (>52% y >8%, respectivamente) y bajos de TiO,
(<0.5%). En lo que concierne a los elementos traza
presentan elevadas concentraciones de Cr, Co y Ni,
asicomo de elementos de elevado radio i6nico y una
marcada anomalia positiva de Zr y Hf con respecto a
las tierras raras medias y pesadas. El origen de estas
rocas se atribuye a la refusion del manto litosféri-
co empobrecido, que ha sido invadido por fluidos o
fundidos derivados de la placa en un ambiente de
subduccién con altas temperaturas (1130°-1275°C) a
profundidades relativamente superficiales (0-3-1.7
GPa) (ver p. ej. Li et al., 2013).
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Asimismo en un nldmero progresivamente cre-
ciente de areas de subduccion (ver Tabla 3 de Casti-
llo, 2012) se generan otras rocas excepcionales llama-
das adakitas, que presentan contenidos intermedios
a altos de SiO, (256%), elevadas relaciones Sr/Y y
La/Yb y bajos contenidos en Y e Yb. Los autores que
introdujeron el término adakita en la literatura petro-
l6gica (Defant y Drummond, 1990) las interpretaron
como derivadas por la fusién de corteza oceanica
joven (<25 Ma), que se encontraba por consiguiente
a relativamente alta temperatura. Actualmente, las
adakitas cubren un amplio rango de rocas de arco,
ya que incluyen desde los tipos de composicién in-
termedia a acida hasta los tipos magnésicos que
tienen relativamente altos valores de MgO (5%) y de
Ni (150 ppm), y que derivan directamente del manto
peridotitico que ha sido metasomatizado por los fun-
didos de la placa que subduce. Por otra parte, el es-
tudio de varias series de rocas igneas que comparten
idénticos caracteres geoquimicos que las adakitas,
ha puesto de manifiesto que su origen puede estar
relacionado con procesos petrogenéticos diferentes a
la fusion de la corteza oceanica, tales como la fusion
de corteza inferior, la cristalizacion fraccionada a baja
presion de magmas basalticos ricos en aguay la cris-
talizacién fraccionada a alta presién de magmas ba-
salticos (ver Castillo, 2012), por lo que el volumen de
adakitas generado por fusion de la porcién basaltica
de la corteza oceanica es probablemente muy inferior
al producido por otros procesos.

Como una caracteristica de los magmas de bor-
des destructivos es su elevado contenido en volati-
les y su relativamente elevada viscosidad, en estas
areas las erupciones explosivas son mucho mas
tipicas que las efusivas. Esto produce una amplia
variedad de depésitos piroclasticos, algunos de los
cuales pueden ser dispersados a mas de 100 km
del punto de emisién. La prolongada diferenciacién
que experimentan estos magmas en camaras mag-
maticas mas o menos superficiales, que da lugar a
liquidos progresivamente méas evolucionados y por
ende mas viscosos y con mayor concentraciéon de
volatiles, refuerza la explosividad de los magmas
primarios.

VOLCANISMO DE ZONAS DE INTRAPLACA

Aungue la mayor parte de la actividad ignea esta
confinada en los limites de placa, en el interior de
estas existe un volcanismo volumétricamente varia-
ble que se distribuye de forma dispersa y aparen-
temente aleatoria, que contrasta con la linealidad
y continuidad del que se localiza en los bordes de
placa constructivos y destructivos. En las zonas
continentales comprende los basaltos de plateaus'y
los basaltos alcalinos y rocas subsaturadas de los
rifts intracontinentales y en zonas oceanicas esta
representado por los plateaus oceanicos (que son
las formaciones equivalentes a los plateaus basalti-
cos continentales), las islas oceanicas y los montes
submarinos.

En areas en las que el volumen de volcanismo
originado es importante se acepta que los magmas
estan asociados a puntos calientes (Wilson, 1963),
ya que bajo ellos existen unas columnas de manto
de elevada temperatura a las que Morgan (1971;
1972) denominé plumas mantélicas.
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Fig. 8. Formacién, ascenso, impacto en la base de la litos-
fera y estructura de una pluma mantélica originada en el
limite manto-nticleo (capa D”), segtn Griffiths y Campbell
(1990) y Saunders et al. (1992).

Los resultados experimentales llevados a cabo
por varios autores (p. ej. Griffiths y Campbell, 1990;
Whitehead y Luther, 1975; etc.) con fluidos de di-
ferente viscosidad y temperatura pusieron de ma-
nifiesto que las plumas mantélicas constan de ca-
beza y tallo (Fig. 8). La cabeza es heterogénea, ya
que contiene material de la zona de manto en que
se genera la pluma y de la del manto que atravie-
sa durante su ascenso. Por el contrario, el tallo solo
esta constituido por manto profundo, puesto que
no engloba manto adyacente durante su ascenso.
Como el manto que engloba la cabeza de la pluma
se encuentra mas frio, la temperatura de la misma
serd apreciablemente inferior a la del tallo.

En lo que concierne a la zona de generacion de
las plumas, la hip6tesis mas ampliamente aceptada
es la de que se originan en el limite manto-ndcleo
(capa D”). No obstante, algunas plumas también se
pueden originar en el limite entre el manto superior
y el manto inferior (discontinuidad de los 670 km)
(ver Zhao, 2007).

Cuando la cabeza de una pluma llega a la base
de litosfera continental se produce el frenado y
aplastamiento de la misma, por lo que puede llegar
a alcanzar un diametro de 1000-2000 km (ver figura
8). Esto provoca el abombamiento de la litosfera,
asi como la erosion térmica y mecanica de su base.
Alternativamente, la pluma puede ser canalizada
hacia las zonas de la litosfera previamente adel-
gazadas, en donde se produce su fusién por des-
compresion o el exceso de calor puede producir la
extension de la litosfera y la subsiguiente fusion de
la pluma por descompresion. La extrusién de estas
lavas maficas forma los basaltos de plateau, tam-
bién conocidos como “grandes provincias igneas”
(LIPs, en la literatura inglesa), ya que se emiten vo-
ldmenes de magma que oscilan entre ~2x10> km3
y ~2x10% km3 en unos pocos millones de afios.
Estos ingentes volimenes, emitidos en periodos
de tiempo comprendidos entre 1-3 Ma, implican
tasas de erupcion tan elevadas como 1000 km3/
kiloafio. Ejemplos tipicos de estas formaciones de
edad mesozoica 0 mas reciente (con alguna de las
cuales se relacionan extinciones masivas) son los
de Parana-Etendeka, los Traps del Deccan y de Si-

beria, los de la Provincia Karoo-Ferrar y los del Rio
Columbia (Fig. 9).

Subsecuentemente, cuando el tallo de la pluma
asciende a la superficie se produce un volcanismo
mucho menos voluminoso que, si el rifting de la li-
tosfera continental continta hasta que se forma
nueva litosfera oceénica, da lugar a la generacion
de las tipicas islas oceanicas y montes submarinos.

Si la litosfera sobre la cabeza de la pluma es de
naturaleza oceanica, la llegada de la pluma produce
la elevacion del suelo oceanico entre 1000-2000 m,
en unaregién del orden de los 1000-2000 km de dia-
metro, seguida por la erosién mecénica y térmica de
la base de la litosfera, hasta que finalmente se pro-
duce la fusion por descompresion de la pluma. Los
magmas generados se transfieren como intrusiones
a la corteza oceanica o como lavas a la superficie,
incrementando considerablemente el espesor de la
corteza oceanica, y dando lugar a los plateaus ocea-
nicos.

La mas reciente fase de formacién de plateaus
oceanicos tuvo lugar en el Cretacico, cuando se ori-
ginaron los de Ontong Java, Manihiki y Caribe-Co-
lombiano en el Pacifico y Kerguelen en el Indico (ver
Saunders et al., 1992). De todos ellos el mas extenso
es Ontong Java que ocupa un area de 1.9x10% km? y
que tiene un volumen estimado de 15-18x10® km3
(Perfitt y Davidson, 2000) o de 45x106 km3 (Eldholm
y Coffin, 2000). En cualquier caso, voliimenes de
magma >10° km3 arrojados en periodos de tiempo
tan reducidos como 2-3 Ma, implica que las tasas
de produccién magmatica que originaron estos pla-
teaus oceanicos fueron un 25% mas elevadas que
las observadas actualmente en las dorsales centro-
oceanicas.

Aunque teéricamente los plateaus oceanicos se
pueden originar en cualquier zona del océano, buen
nimero de ellos, como p. €j. Kerguelen y Ontong
Java, se han formado cerca de las dorsales. Si bien
estas zonas pueden favorecer la fusién por descom-
presién, no deja de ser sorprendente que plumas de
origen profundo alcancen la litosfera en o cerca de
las dorsales.

Desde finales del Arcaico se conocen mas de
150 eventos que han generado grandes provincias
igneas. Esto significa que en los dltimos 2500 Ma
se ha generado una supererupcion cada 20 Ma. Sin
embargo, si solo se consideran las de edad inferior
a los 200 Ma, la tasa de generacion media se eleva a
una cada 10 Ma (Ernst, 2007). Esta variacion refleja
la importancia de los plateaus oceanicos, cuyo re-

Fig. 9. Distribucion de
los basaltos continen-
tales de plateau y de
los plateaus ocednicos
generados en los ultimos
250 Ma (en Condie,
2001).
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Fig. 10. Dos de los
mecanismos que han
sido propuestos para
explicar el magmatismo
en zonas continentales
de intraplaca que

han experimentado
sobreengrosamiento
litosférico (En Burg y
Ford, 1997).

gistro se pierde por subduccién y cierre oceanico a
edades anteriores a los 200 Ma. Puesto que la tasa
de generacion de grandes provincias igneas conti-
nentales es constante desde finales del Arcaico, es
probable que la produccién de plateaus ocednicos
sea también constante, y la frecuencia de una pro-
vincia ignea cada 20 Ma pueda ser valida para los
Gltimos 2500 Ma. Si esto es correcto, el niimero to-
tal de grandes provincias igneas generadas desde
finales del Arcaico seria aproximadamente de 250,
estando representadas en la misma proporcién las
continentales y las oceanicas.

En zonas en las que el volcanismo no estéa con-
vincentemente asociado a plumas, se han propues-
to varios mecanismos para explicar su génesis.
Entre los mecanismos que han sido sugeridos se
pueden citar la indentacion, el descenso simétrico
de una porcién engrosada de litosfera provocado
por las corrientes de conveccion de la astenosfera, y
la delaminacién (ver p. ej. Burg y Ford, 1997). Como
se ha puesto de manifiesto en Asia (y en otras zonas
de antepais deformadas), las placas no son lo sufi-
cientemente rigidas como para que la deformacién
se localice solamente en sus bordes. Asi, la inden-
tacion de un bloque rigido sobre un bloque plastico
produce en éste un campo de fracturas, constituido
esencialmente por fallas transcurrentes subparale-
las al plano de indentacién, y una zona de extension
normal al plano de indentacién, que se adaptan a la
geometria del sistema que provoca la deformacién.
Asuvez, en una litosfera previamente engrosada, la
porcién mantélica de la misma es mas densa que la
astenosfera subyacente, por lo que aquella puede
resultar gravitacionalmente inestable y desenrai-
zarse y hundirse en la astenosfera, por conveccién
o por delaminacién (Fig. 10). El material que se de-
lamina puede deshidratarse y aumentar su tempe-
ratura y dar lugar a magmas hidratados. Ademas (o
alternativamente) la astenosfera puede ascender y
ocupar el espacio dejado por el material delamina-
do, lo que provoca descompresion, fusion adiaba-
ticay por ende magmatismo (Elkins-Tanton, 2005).

Composicion de las lavas

Las lavas que se generan en zonas de intraplaca
exhiben una amplia variacién de composicion. Asi,
en zonas de intraplaca continental ademas de los
basaltos toleiticos de plateau, que dan lugar a las
grandes provincias igneas y que estan asociados a
la fragmentacion de los continentes, también son
caracteristicos los basaltos alcalinos, las basanitas
y nefelinitas marcadamente subsaturadas en silice

Hundimiento convectivo

Delaminacién
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e incluso las rocas ultrapotasicas y las carbonatitas.
En zonas de intraplaca oceanica, los plateaus estan
constituidos esencialmente (como sus equivalentes
continentales) por basaltos toleiticos y en las islas
oceanicas los basaltos alcalinos y toleiticos son las
lavas predominantes.

Los basaltos toleiticos de plateau estan consti-
tuidos esencialmente por plagioclasa, clinopiroxeno
y 6xidos de Fe-Ti. El que una mayoria tengan un bajo
contenido en MgO (<8%) y en Ni (<100 ppm) y su
abundancia de SiO, esté comprendida entre 49-57%
sugieren que no corresponden a fundidos primarios,
sino que representan liquidos que han experimenta-
do cristalizacion fraccionada antes de su erupcion. A
pesar de su similar contenido en elementos mayo-
res, muestran un amplio rango de elementos traza
y una elevada variabilidad isotépica, lo que permite
su division en dos grupos: con alto-TiO, y bajo-TiO,,.

Los basaltos con alto-TiO,, al que pertenecen los
del Deccan, tienen bajas relaciones entre elementos
de elevado radio i6nico y elementos de elevado po-
tencial idnico, por lo que se asemejan a los basaltos
de islas oceanicas. A su vez, los basaltos con bajo-
TiO,, grupo al que pertenecen los Traps de Siberia'y
los de la provincia de Parana, muestran un marcado
empobrecimiento en elementos de elevado poten-
cial i6nico y elevados contenidos de Pb, lo que los
asemeja a los basaltos de arco-isla.

Comparados con los de otras areas, los basal-
tos de islas ocednicas estan mas enriquecidos en
elementos incompatibles que los basaltos de las
dorsales y los arcos-isla (ver figura 5). Esto sugiere
que derivan de un area mas enriquecida y que han
requerido menores porcentajes de fusion. Por otra
parte, las relaciones isotdpicas que exhiben los ba-
saltos de islas ocednicas sugieren que el manto esta
compuesto, ademas de por el componente empo-
brecido del que derivan los basaltos de las dorsales,
por dominios diferentemente enriquecidos, a los
que se denomina EM1, EM2 e HIMU, a los que hay
que afadir un cuarto dominio menos enriquecido
que corresponde probablemente a manto inferior.

PELIGROSIDAD POTENCIAL DE LOS VOLCA-
NES DE BORDES DE PLACA Y DE ZONAS DE
INTRAPLACA

Las erupciones volcanicas son menos frecuentes
y sobre todo generan menos victimas y dafos que
otros desastres naturales como los terremotos, los
tsunamis o las inundaciones. No obstante, el nime-
ro de victimas producido podria haber sido muy su-
perior si en el intervalo de tiempo considerado por
las diferentes bases de datos hubiera tenido lugar
una erupcién como las que generan los basaltos
continentales de plateau.

La peligrosidad de una erupcion viene determi-
nada por su caracter mads o menos explosivo y, ob-
viamente, por la densidad de poblacién de la regién
en la que tiene lugar. En lo que concierne a este se-
gundo aspecto, Chester et al. (2001) piensan que el
nimero de victimas generadas por las erupciones
volcanicas en el siglo XX no fue mas elevado por la
suerte que represent6 que erupciones tan destruc-
tivas como las del Katmai de 1912 en Alaska y la del
Bezymianny de 1955/1956 en Kamchatka tuvieron
lugar en regiones con muy baja poblacién.




La mayoria de las erupciones volcanicas son
mas o menos explosivas. Este caracter explosivo es
consecuencia de que los magmas contienen gases
en disolucién (fundamentalmente H,0O, CO,, SO, y
SH,), cuya solubilidad disminuye al decrecer la pre-
sién, por lo que cuando ascienden hacia la superfi-
cie se alcanza un estadio en el que el liquido esta
sobresaturado y los gases comienzan a exolverse,
formando burbujas.

La viscosidad del magma también influye en la
explosividad de la erupcién ya que un incremento de
esta, lo que es tipico de los magmas mas evolucio-
nados, provoca el que la velocidad de ascenso de las
burbujas de gas sea menor, por lo que la fragmenta-
cién y ruptura del magma, y por ende su explosivi-
dad, seran elevadas.

Aunque las erupciones que tienen lugar en las
dorsales centro-oceanicas pasan inadvertidas, los
basaltos que se generan en estas zonas tienen un
escaso contenido en volatiles. Este caracter y la
elevada presion hidrostatica a la que extruyen las
lavas, por la masa de agua que soportan, explican
suemision no explosiva y por consiguiente la ausen-
cia de material piroclastico, que caracteriza a estas
erupciones.

Los magmas de arcos-isla y de bordes conti-
nentales activos, que tipicamente corresponden a
andesitas, dacitas y riolitas ricas en SiO, y con un
elevado contenido en volatiles, generan erupcio-
nes altamente explosivas. De hecho, los volcanes
con mas alta explosividad se localizan en zonas de
subduccién, tales como el Cinturén de Fuego del Pa-
cifico. Esto explica el que las cinco erupciones que
han producido casi el 60% de todas las victimas que
han originado los volcanes durante el periodo com-
prendido entre los afios 1600 y 2010 (Auker et al.,
2013) —que corresponden a las del Unzen (Jap6n)
de 1792, la del Tambora (Indonesia) de 1815, la del
Krakatoa (Indonesia) de 1883, la del Monte Pelée
(Martinica) de 1902 y la del Nevado del Ruiz (Colom-
bia) de 1985—, han sido producidas por volcanes
asociados a zonas de subduccion.

Finalmente, los volcanes que se generan en zo-
nas de intraplaca tanto continental como oceanica
no son potencialmente peligrosos, ya que emiten en
una relativamente elevada proporcién lavas basalti-
cas de escasa o baja explosividad. Sin embargo, en
estas zonas en el pasado geoldgico se han genera-
do las grandes provincias igneas, que son anémalos
eventos volcanicos caracterizados por la repetida
emisién de coladas en un periodo de tiempo <5 Ma.
Tanto el volumen de magma emitido durante cada
una de las erupciones individuales (~10?-103 km3)
como el volumen total arrojado durante los diferen-
tes pulsos (que puede alcanzar varios millones de
km3) son excepcionales en la historia de la Tierra.

La erupcion de estos magmas provoca la emi-
sion hacia la estratosfera de numerosos gases, de
los cuales los mas importantes en cuanto a su vo-
lumen son SO, y CO,. Como discuten ampliamente
Self et al. (2005), el enfriamiento atmosférico aso-
ciado a los aerosoles generados por la emision de
S0, relacionada con estas megaerupciones, ha sido
probablemente severo y podria haber persistido du-
rante una década o incluso mas. Por el contrario, el
calentamiento relacionado con la emision de CO,, se
estima que ha sido insignificante, ya que aunque la
masa de CO, arrojada por estas erupciones pudo ser

importante, representa menos de 1/200 de la can-
tidad de CO, presente en la atmésfera. A pesar de
lo que acaba de ser expuesto, el incremento de los
niveles de CO, de la atmésfera podria haber tenido
consecuencias perniciosas para los océanos. Asi por
ejemplo, podria haber provocado una crisis de calci-
ficacién y el desarrollo de procesos anéxicos (ver p.
ej. Wignall, 2005).

El que en cuatro de las extinciones masivas que
han tenido lugar en la Tierra en los Gltimos 300 Ma
exista una casi perfecta correspondencia entre éstas
y la erupcion de grandes provincias igneas (coinci-
dencia que no existe con ningln otro fenémeno),
sugiere que estas erupciones provocaron efectos
medioambientales y climaticos suficientemente se-
veros como para ocasionar extinciones.

CONSIDERACIONES FINALES

La tecténica de placas proporciona el marco
tedrico que permite comprender la localizacion y el
comportamiento de los volcanes.

Los volcanes se generan en tres ambientes geo-
dinamicos: a) en las dorsales centro-ocednicas; b)
en los arcos-isla y margenes continentales activos,
y ¢) en zonas de intraplaca tanto oceanicas como
continentales

En las dorsales centro-oceénicas la separacion
de las placas provoca que el manto ascienda pasi-
vamente para rellenar el espacio creado. Durante
su ascenso funde parcialmente y el liquido que se
produce se separa del sélido y finalmente alcanza
la superficie generando corteza oceanica. Las lavas
que se originan corresponden mayoritariamente a
basaltos toleiticos, pobres en K,0 y en elementos
traza de elevado radio idnico y tierras raras ligeras.

En los arcos-isla y margenes continentales acti-
vos la litosfera oceanica subduce y retorna al manto.
La subduccién provoca la deshidratacion de la placa
que subduce y la adicién de una fase fluida rica en
H,0, CO, y en elementos traza de elevado radio i6-
nico a la cufia del manto situada por encima. Esta
infiltracion induce la fusién parcial de esta porcion
del manto, ya que reduce considerablemente la tem-
peratura a la que se inicia la formacion de liquido.
Los magmas generados en estas areas exhiben una
amplia variaciéon de composicion, ya que existen
rocas toleiticas (pobres en K,0), calco-alcalinas e
incluso shoshoniticas (ricas en K,0). En las rocas to-
leiticas y shoshoniticas dominan los basaltos, mien-
tras que en las calco-alcalinas son mayoritarias las
andesitas.

En el interior de las placas existe un volcanis-
mo volumétricamente variable, que se distribuye
de forma dispersa y aparentemente aleatoria, que
contrasta con la linealidad y continuidad del que se
localiza en los bordes de placa. En zonas continenta-
les este volcanismo origina los basaltos de plateau
y los basaltos alcalinos y rocas subsaturadas de los
rifts intracontinentales y en zonas oceanicas da lu-
gar a los plateaus oceanicos, las islas oceanicas y
los montes submarinos.

En éreas de intraplaca tanto oceanicas como
continentales en las que el volumen de volcanismo
es importante se acepta que su génesis esta relacio-
nada con columnas de manto de elevada tempera-
tura a las que se denomina plumas mantélicas, que
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ascienden desde el limite manto-nicleo (capa D”)
o desde la discontinuidad de los 670 km. En zonas
en las que el volcanismo no esta convincentemente
asociado a plumas, se asume que otros procesos
como la indentacion, el hundimiento simétrico con-
vectivo o la delaminacién pueden explicar su géne-
sis. Las lavas de intraplaca tienen una composicion
muy variable, ya que en los plateaus continentales
y ocedanicos los basaltos toleiticos son dominantes,
mientras que los basaltos alcalinos, las basanitas y
nefelinitas subsaturadas en silice e incluso las rocas
ultrapotasicas y las carbonatitas se generan en las
otras zonas.

Sise asume que el volumen total medio de mag-
ma originado en la Tierra en los Gltimos 180 Ma esta
comprendido entre 26 y 34 km3/afo, el magmatis-
mo de las dorsales centro-ocedanicas representa el
75% del total generado, el de los arcos-isla y mar-
genes continentales activos el 20% vy el de intra-
placa el 5%. Una estimacion reciente de la tasa de
produccién magmatica en los arcos intra-oceanicos
sugiere que los valores asumidos para estas zonas
han sido subestimados, ya que los nuevos valores
indican que la produccién magmatica en los arcos
intra-oceanicos es similar al de las dorsales.

En lo que concierne a su peligrosidad, el vol-
canismo de las dorsales, cuya erupcién pasa inad-
vertida, tiene lugar de forma tranquila, ya que las
lavas tienen un escaso contenido en volatiles. Este
caracter, unido a la elevada presion hidrostatica a
la que extruyen, explican su emision no explosiva y
por consiguiente la ausencia de material piroclasti-
co que caracteriza estas erupciones. Por el contra-
rio, los magmas de arcos-isla y de margenes conti-
nentales activos, que son ricos en SiO, y tienen un
elevado contenido en volatiles, generan erupciones
altamente explosivas. Esto explica que las cinco
erupciones que han producido casi el 60% de todas
las victimas que han originado los volcanes durante
el periodo comprendido entre los afos 1600 y 2010
han sido producidas por volcanes asociados a zonas
de subduccion. Finalmente, los volcanes de zonas
de intraplaca no son potencialmente peligrosos,
ya que emiten en una elevada proporcion lavas de
escasa 0 baja explosividad. Sin embargo, en estas
zonas en el pasado geolégico se han generado me-
gaerupciones que han dado lugar a grandes provin-
cias igneas, que han arrojado ingentes volimenes
de magma en un corto periodo de tiempo (<5 Ma)
y emitido hacia la estratosfera gran cantidad de
gases. El que en cuatro de las extinciones masivas
que han tenido lugar en la Tierra en los dltimos 300
Ma exista una perfecta correspondencia entre es-
tos eventos y la generacion de grandes provincias
igneas, sugiere que estas erupciones provocaron
efectos medioambientales y climaticos suficiente-
mente severos como para ocasionar extinciones.
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