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Introducción

Existen dos aspectos fundamentales e igualmente importantes para el estudio de la
deformación cortical en regiones volcánicas: la modelización teórica de los efectos
producidos por la actividad volcánica, una intrusión de magma en la corteza; y el aspecto
práctico de la observación continua y el tratamiento adecuado de los datos. Esta observación
debe realizarse tanto en áreas activas como en áreas de una actividad posible.

Existe una amplia literatura sobre modelos de deformación, donde la mayoría de los trabajos
no considera la existencia del campo gravitatorio existente, representando la Tierra por un
semiespacio homogéneo y elástico. Rundle (1980a, 1982) obtiene y resuelve las ecuaciones
que representan el problema elástico gravitatorio acoplado para un semiespacio estratificado
en capas homogéneas, usando la técnica de matrices propagantes (Thomson, 1950; Haskell,
1953; Gilbert y Backus, 1966) para obtener las soluciones en superficie, deformación y
variaciones de potencial y gravedad. Rundle (1980b) desarrolla la formulación numérica
necesaria para calcular estas perturbaciones en el caso de una única capa sobre semiespacio.
Si identificamos el manto con el semiespacio, usar una única capa homogénea para
representar la corteza terrestre puede ser, en algunos casos, un modelo demasiado simple.
La posibilidad de disponer de modelos corticales con más de una capa indujo al desarrollo
de la formulación matemática necesaria para obtener las soluciones explícitas para medios
estratificados compuestos de más de una capa sobre semiespacio (Fernández, 1992;
Fernández y Rundle, 1994a; Fernández y Díez, 1994). En este artículo se describe la
formulación teórica del problema, seguida de la extensión al caso de un medio con dos capas
(litosfera) sobre un semiespacio (astenosfera), fácilmente generalizable a un modelo de Tierra
con n capas, siendo n un número cualquiera.

El modelo de deformación descrito se aplica al modelo cortical disponible para la isla de
Lanzarote (Banda et al., 1981) con un supuesto de realimentación del resto magmático de la
erupción de 1730-36 (Araña et al., 1984), discutiendo las posibilidades de detección de los
efectos en función de las precisiones alcanzable s con las diferentes técnicas e instrumentos
geodésicos. Se trata también la inversión del modelo usando los resultados teóricos para el
estudio de la observación geodésica adecuada para la vigilancia de actividad volcánica en la
isla. En particular, se tratarán en ambos casos las posibilidades (teóricas) de detección de
fenómenos precursores con la instrumentación situada en los diferentes módulos de la
Estación Geodinámica de Lanzarote (Vieira et al., 1991; Fernández et al., 1993).
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Lanzarote

Las Islas Canarias, situadas a menos de 100 km del continente Africano, están-constituidas
como estructuras independientes (Araña y Ortiz, 1990) y, a pesar de encontrarse en un
margen continental pasivo, es uno de los archipiélagos volcánicos de actividad eruptiva más
prolongada, habiéndose producido, entre 1500 y 1971, una docena de erupciones en las islas
de Lanzarote, Tenerife y La Palma (Araña, 1991).

La isla de Lanzarote es la más oriental del archipiélago, con un área de 795 km'. Los
fenómenos eruptivos modernos de mayor importancia tuvieron lugar en el siglo XVIII, en
un proceso casi ininterrumpido que se extendió desde 1730 a 1736. Las coladas y piroclastos
cubrieron alrededor de 172 km2 de terreno (Ortiz et al., 1986). El núcleo, donde tuvieron
lugar las erupciones más importantes, está formado por las Montañas del Fuego, o
Timanfaya, donde se encuentran alrededor de 25 cráteres en unos pocos kilómetros
cuadrados. Las erupciones se produjeron a lo largo de una fisura volcano-tectónica en la
dirección WSW -ENE. En 1736 se inició un largo período de calma, que se extendió hasta
1824, año en que comenzó una nueva fase de actividad. Esta fase estuvo precedida desde
1812, por una serie de sismos pequeños y localizados, de frecuencia casi anual. La erupción
(Romeu y Araña, 1982) fue mucho más corta y de menor importancia, empezando el 31 de
Julio en el volcán Tao y terminando el 25 de Octubre en el volcán Tinguatón, con intervalos
de calma entre ambas fechas.

El modelo de velocidades para la corteza de la isla de Lanzarote (Banda et al., 1981) consta
de dos capas sobre el manto, con un espesor medio de unos 11,5 km. Puede considerarse por
tanto un medio estratificado en dos capas sobre un semiespacio infinito. La asignación de
propiedades elásticas y densidades, realizada según la metodología descrita en Fernández
(1992), pero usando datos de presión litostática del modelo de Tierra PREM (Dziewonzki
y Anderson, 1981), da los resultados listados en la Tabla 1.

Capa Espesor p fJ- A

1 4.0 2.2 1.065 1.390

2 7-8 2.8 3.049 3.648

Manto 3.2 5.379 6.765

Tabla 1. Densidades y constantes de Lamé para el modelo
cortical de la isla de Lanzarote (Fernández et al., 1994). El
espesor está dado en km, las densidades en 103 kg/rrr' y los
parámetros elásticos en 1012 N/m2•

Problema

Una intrusión magmática en la corteza terrestre producirá una serie de efectos relacionados
con su masa y con su presurización por realimentación o variaciones de temperatura. Los
efectos de mayor interés en modelización de la deformación y predicción son aquellos que,
en principio, podrán ser detectables en superficie antes de una erupción, incluyendo
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deformación y variaciones de gravedad. Así, el problema planteado es el cálculo de las
variaciones de potencial y gravedad y de la deformación (vertical y horizontal) causadas en
la superficie terrestre por una intrusión magmática en la corteza.

Consideramos un modelo de
Tierra incluyendo el campo
gravitatorio ambiente. Para
obtener la deformación, y las
variaciones de potencial y
gravedad, resolvemos las
ecuaciones en derivadas parciales
para un semiespacio estratificado
que representa la corteza terrestre
y el manto. Este semiespacio es
un medio elástico donde se sitúa
una fuente de perturbación, una
intrusión magmática esférica, que
se trata como fuente puntual.

Nuestro modelo consiste en un
semiespacio estratificado de p-1
capas isótropas y homogéneas,
Figura 1, estando las capas
numeradas serialmente, siendo la
más somera la numero uno. El
semiespacio se designa como capa
p. La intrusión está situada en (O,O,h).

Solución

Las ecuaciones de Navier generalizadas que satisfacen el vector desplazamiento u y el
potencial de perturbación C/>, y que acoplan los efectos de elasticidad y gravitatorios, en un
medio infinito uniforme, elástico y autogravitante (Love, 1911; Rundle, 1980a) son

Figura 1. Semiespacio Estratificado (Fernández
y Rundle, 1994a).

rf) 1 Po6' Po Po6'Y-u+--Wu+-V(u-e ) --Vcp--e V'u=O1-2a ¡.L Z ¡.L ¡.L Z '
(1)

(2)

En (1) y (2), Po es la densidad constante sin perturbar, G la constante de gravitación, g es
la aceleración de la gravedad en superficie sin perturbar, a es el cociente de Poisson y /-t la
rigidez.

Usando el método de Singh (1970), Rundle (1980a, 1982) resuelve (1)-(2) para un medio
infinito, y usa las soluciones obtenidas para generar la correspondientes al medio estratificado
usando la técnica de matrices propagantes. La solución para la superficie z=O en el medio
estratificado toma la forma
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u =Mf[ x d( O)Po +Yo\ O)Bo] kdk
o

(3)

1>=Mf~(O)J o( kr ) kdk ,
o

(4)

00

Bg = - c;;: = -Mfqd( O)J o( kr ) kdk +/3ouz (5)
o

donde M es la masa de la intrusión, XOI(O), yol(O) , wol(O) y qol(O) son los núcleos de
integración, función de k y de la características del medio; Po Y B¿ están dados en términos
de la función de Bessel de primera clase de orden cero Jo(kr), siendo r la distancia radial en
el plano z=O del punto considerado; y !3o=47rGpo con Po la densidad de la primera capa. Esta
solución es única (Rundle, 1982). Rundle (1980b) da las expresiones explícitas de las
soluciones en el caso de un modelo de Tierra compuesto de una capa sobre el semiespacio.
Las expresiones explícitas para los diferentes núcleos en el caso de dos capas pueden verse
en Fernández (1992) y Fernández y Rundle (1994a,b). Se han obtenido también para el caso
de modelos de Tierra con más capas (Fernández y Díez, 1993).

Considerando (3) podemos obtener la expresión de la inclinación producida a una distancia
radial r en la superficie z =O como (Fernández et al., 1994)

~ ~¡ 2 ~T(r) = arZ =-",)xo(O)J¡(kr)k dk
o

Cualquier efecto E (deformación, variación de gravedad, etc) producido por una intrusión
esférica en un medio estratificado es la suma del calculado para un centro de expansión y
para una masa puntual. Los efectos de un centro de expansión se obtienen multiplicados por
104/pa3, siendo pa' la intensidad del mismo, con p el incremento de presión en 105 Pa y a
el radio de la intrusión en km. En el caso de una masa puntual, los valores E se obtienen para
una Unidad de Masa (Mass Unit, 1 MU = 1012 kg).

Representamos el efecto de una masa puntual por cp y el efecto de un centro de expansión
por X. Ambas funciones dependen de la distancia radial r, la profundidad de la intrusión e,
y de los parámetros Te que definen el modelo cortical y que para un medio estratificado de
p capas son

TC=(Ap,J1-p' pp,d¡, A.¡,J1-¡, p¡;i =1, ... ,p-1), (7)

con Ap, P»,: Pp las constantes de Lamé y densidad del semiespacio, di' A¡, u¡ , p¡ el espesor,
las constantes de Lamé y la densidad de la capa i. El efecto total se expresa como

E =M<pJ r , e ; Te) + ~~: Xc'( r , e; Te) , (8)

donde M es la masa de la intrusión en MU. Una vez seleccionado el modelo cortical, cp y X
dependen únicamente de las variables r y c. Al considerar un modelo de Tierra elástica, los
resultados obtenidos de su aplicación representan situaciones de un estado de actividad
volcánica inicial, y, por tanto, el proceso de intrusión activa. Los efectos de introducir la
estratificación se discuten ampliamente en (Fernández y Rundle, 1994a) y los de considerar
la existencia del campo gravitatorio en (Fernández et al., 1994).
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Núcleos de integración

Los núcleos de integración x.'(O), Yol(O), wo1(0) y qol(O) están dados a través de la matriz [E]
y el vector [E] por las expresiones

XJ(O) =EllAop+E13Bop+E1SDop-F1'

y J ( O) =E21Aop +E23BOp+E2SDop-F2, (9)

La matriz [E], producto de las matrices propagantes (matrices capa), se obtiene usando las
soluciones del problema para el espacio infinito (Rundle, 1980a) y el vector [E] como
producto de matrices capa por el vector [D] de discontinuidades de salto. La matriz [E] viene
dada por la expresión

(10)

donde [an] es la matriz capa correspondiente a la capa n, definida como

(11)

Los elementos de la matriz [2"(z)] son funciones de k dadas en Rundle (1980a, 1982) y
Fernández (1992). El vector [E] está definido por el producto

(12)

donde un nuevo contorno de capa artificial es introducido a la profundidad h de la fuente
(Z51 =h), correspondiendo sI a la división de la capa donde se encuentra la intrusión. [D] es
el vector de discontinuidades de salto para z=h. Con estas definiciones, los coeficientes Aop,
Bop YDop toman la forma

Aop =[ (kF S -F6) Elt +( kEs3 -E63) E;J +( kEss -E6S) E)j] .,:l-1;

Bop=[ (kEsI-E61)E)J+(kFs-F6)El1+(kEss-E6S)E;i]·,:l-I;

Dop=[ (kEsl -E61) E;1 +( kEs3 -E63) El; +( kF s -F6) E{34
] .,:l-1;

(13)

(14)

(15)

(16)

y

Eij E E E Ek/ = ik j/ - iI 'jk >
(17)
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Vector de discontinuidades de salto

Para una intrusión magmática, considerada como una masa puntual M y un centro de
expansión, emplazada repentinamente a una profundidad h, las funciones fuente
(discontinuidades de salto) serán las resultantes de la interacción entre la masa y el campo
gravitatorio ambiente (18) y (19), Y aquéllas que reflejan los efectos causados por la
presurización de la cámara magmática debida a sobrerrelleno o variaciones de temperatura
(20) y (21) (Rundle, 1980a, 1982):

_ -Mg (18)~- 477k

D6=2CM '(19)

D = 2pa 3(1-a) o (20)
1 ¡..¡,(1+0)

D = 2pa \ l-a) o (21)
4 1 +0

donde p es la presión en la cámara magmática, a su radio y o=1/(3-4a).

Variaciones de ¡:ravedad

En un modelo de Tierra no oceánica, las expresiones que nos dan las variaciones de gravedad
en superficie, Aire Libre o Bouguer, que mediremos directamente o determinaremos de los
datos observados, para cualquier desplazamiento vertical Uz son como sigue (Rundle, 1982):

Variación de gravedad en Superficie:

(22)

Variación de gravedad Aire Libre:

(23)

Variación de gravedad Bouguer:

(24)

donde 'YFA es el gradiente aire libre, considerado en este trabajo 0.3085 mgal/m, y acf>/az
representa su valor para z=O.
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Soluciones explícitas

El modelo descrito ha sido aplicado por Rundle (1982) a un medio constituido por una única
capa sobre semiespacio. Como hemos mencionado anteriormente, usar una única capa para
representar la litosfera puede ser un modelo demasiado simple. En el caso actual, esto da más
sentido a introducir la estratificación en la litosfera elástica, representando la capa más
somera la corteza oceánica y la más profunda la componente de la litosfera perteneciente al
manto. En Fernández (1992) y Fernández y Rundle (1994a) se desarrolla la formulación
numérica necesaria para la obtención de las soluciones explícitas en un medio estratificado
compuesto por dos capas sobre el semiespacio. Veamos un breve resumen de la obtención
de las soluciones explícitas.

La matriz [Z"(z)) se puede expresar como (Rundle, 1980b)

(25)

estando listados los elementos de las matrices [An(z)) y [Bn(z)) en Fernández (1992). Usando
(11), la matriz [an] se puede expresar de modo análogo,

Hemos de obtener también la matriz [E] y el vector de funciones fuente [F]. Para un
semiespacio de tres capas, la matriz [E] viene dada por
[E]=[al][a2][Z3(H)J, (27)

que, considerando (25) y (26) se expresa
7

[E] =L [E' 1 e Z, , (28)
s =1

con Z¡ =0, 0.=-2kd¡, Z3=-2kd2, Z4=-2kH, Zs=-2k(H+d¡), Z6=-2k(H+d2) y Z,=-4kH. Con
E;/ se representará el elemento de la fila i, columna} de la matriz [E].

La expresión del vector [F] depende de la capa donde se encuentre la intrusión, siendo su
expresión:

N
[F] =L [N 1e Dk" (29)

s =1

con N=2, 4, 8 según la intrusión esté en la capa 1, 2 o el semiespacio (capa 3). k indica aquí
el número de capa. Los respectivos valores Dk, son: Dl¡ =kh, D12 =-kh; D2¡ =kh,
D22=-k(h-2d¡), D23=-k(2d¡-h), D24=-kh; Y D3¡ =kh, D32=-k(h-2H), D33=-k(2d¡-h),
D34 =-k(h-~), D3s=-k(2~-h), D36=-k(h-2d¡), D37=-k(2H-h), D38=-kh. El i-ésimo elemento
del vector [F/] se notará por (F/)i'

Para calcular las funciones núcleo necesitamos expresiones para Ek/' EFlY, (kEsi-E6i) Y
(kFs-F6)' Usando (25)-(29) obtenemos

19
E~ =e 4kH( L E~ . ij e e,), (30)

s =1
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NR
Eij _ 2kH(" ES TR,)Fk =e L..J n, ij e ,

s =1
(31)

con NR= 14, 20, 28 según la capa donde esté la intrusión;
7

kE5i -E6i =e 2kH( L Et6i e Z,) ,
s =1

(32)

N
kF5 -F6 =L Fr~6 e Dr ,

s =1
(33)

siendo r en (33) el número de la capa donde está la fuente (r= 1, 2, 3), N varía, dependiendo

de la capa, entre 2, 4 Y 8, respectivamente, y Fr~6 =k( F,') 5 -( F/) 6' Las funciones PId.ij y
PFk.ij Y los exponentes Gs Y TRs (R=1,2,3; según la capa) se listan en Fernández (1992).

Utilizando (24)-(33) podemos calcular Ao3, Bo3, Do3, necesarios para obtener los núcleos de
integración. Sus expresiones dependen de la capa donde se encuentre la intrusión. Para la
primera capa son

2 19 7 14

A03 =e 4kH[ ( L F(56 e DI,)( L E35. 34e Cm) +( L E5~3 e Zq) ( L E;5. 43e TI,)
sol m=l q=l r=l

7 14

+( L E565 e Z")( L El3. 34e TIV
)] '/l-I,

u=l v =1
(34)

2 19 7 14

BQ3 =e 4kH[ (L F(S6e DI,) (L E15. 43e Cm) +( L ES~l e Zq) (L E;5. 34e TI,)
s=1 m=1 q=l r=l

7 14

("EU ZU)("EV TI,)] A-l+ L..J 56Se L..J FI.43e 'LIo ,
u =1 v =1

(35)

2 19 7 14

DQ3 =e 4kH[ (L Ft56 e DI,) (L E1~. 34e Cm) +( L E5~1 e Zq) (L E;3. 43e TI,)
s=l m=1 q=l r=l

7 14

+(LEs63eZ")(LElI.34e Ti,] ./l-1.
u =1 v =1

(36)

con
7 19 7 19

/l=e 6kH[ ( L Et61 e Z,) ( L E35. 34e Cm) +( L ES~3 e Zq) ( L E(s. 43e 0,)
s=l m=1 q=1 r=l

7 19

+( L ES6Se ZU) (L Ei3. 34e C\.)] .
u=l v =1

(37)
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Para obtener las expresiones para las capas 2 y 3, sustituiríamos en (34)-(36) las sumas en
4 W 8

P E" ~ F s D2, ~ E s 12, 1 2 ~ F s D3,156 Y Fk.ij por L..J 256 e 'L..J Fk, ij e para a capa ,y por L..J 356 e ,
s=l .s v l s=1

28

L E;k, ij e T3, para la capa 3 (semiespacio). Podemos, finalmente obtener las expresiones de
s =1

las funciones núcleo. Usando T =t:,f e 6kH, para una intrusión en la primera capa, el núcleo
Xo 1(0) está dado por la expresión

7 2

xJ(O) =![ Le z'(E!IA03 +E/3B03 +E/5Da3) -T L (F¡'j le
T t =1 m=1

(38)

donde el elemento FI aparece multiplicado y dividido por T. Para calcular los otros núcleos
se hacen las sustituciones necesarias en los elementos de la matriz [E] y el vector [F] y para
una intrusión localizada en la capa 2 ó 3 los cambios oportunos para calcular los coeficientes
A03' B03 Y D03 correspondientes.

Esta formulación numérica para la obtención de las soluciones explícitas se puede extender
fácilmente para los casos de existencia de 3, 4, o un número general n de capas sobre el
semi espacio homogéneo, así como a modelos de Tierra viscoelástico-gravitatorios (Fernández
y Díez, 1994; Fernández y Rundle, 1994a).

Fernández y Rundle (1994a) realizaron un test al modelo para distinguir entre los efectos de
variaciones en densidad y constantes de Lamé de las capas y los producidos por la fuente.
Para ello efectuaron cálculos usando un medio compuesto de dos capas, ambas de 10 km de
espesor, sobre un semiespacio. Compararon los resultados obtenidos con los correspondientes
a situar fuentes análogas en un semiespacio elástico y un medio compuesto por una única
capa de 20 km de espesor sobre un semiespacio homogéneo. La diferencia entre los cálculos
para el semiespacio homogéneo y un semiespacio estratificado con densidades y parámetros
elásticos uniformes fueron del orden de 1 J.tgal en gravedad y 1 mm en desplazamiento,
debido a errores numéricos en la integración. La diferencia entre sus cálculos y los de Rundle
(1982) son de igual orden. Observaron que la variación en las densidades de referencia de
las capas no modifica significativamente los resultados, mientras que cuando cambian los
valores del módulo de cizalla encuentran significativas diferencias respecto al semiespacio
homogéneo, especialmente cuando la fuente se encuentra en la capa central teniendo ésta un
módulo de cizalla muy bajo (ver sus figuras 2 a 4).

En Fernández y Rundle (1994b) se describe el programa de cálculo desarrollado para la
realización de los cálculos de este modelo, así como una discusión de resultados, análogos
a los obtenidos en Fernández y Rundle (1994a). El uso de la formulación numérica
desarrollada para la obtención de las soluciones explícitas ha permitido la programación para
el caso de tres y cuatro capas. En Fernández y Díez (1993) se aplica el programa de tres
capas a la isla de La Palma, cuya estructura cortical se puede aproximar por un medio de
estas características. En los programas desarrollados, a diferencia de Rundle (1982) que
considera la intrusión siempre situada en la capa única, se puede situar la intrusión en
cualquiera de las capas o en el semiespacio.
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Aplicación directa del modelo

Como aplicación directa Femández y Rundle (l994a) calculan la deformación y variación de
gravedad producida por una intrusión magmática puntual en la corteza de la isla de
Lanzarote. Las características de esta isla han llevado a la realización de numerosos
programas de investigación en las últimas décadas, estando actualmente en desarrollo el
proyecto PB 91-0150 (DGICYT) del Instituto de Astronomía y Geodesia (CSIC-UCM) (en
adelante lAG) de Madrid, que incluye entre sus objetivos la investigación en predicción de
riesgo volcánico en la isla.

Los experimentos de sísmica de refracción realizados en las Islas Canarias en 1977 se
utilizaron para determinar un modelo de velocidades de la isla de Lanzarote (Banda et al.,
1981). El modelo incluye tres capas, identificándose la tercera con el manto. En Femández
et al. (1994), se asignan propiedades elásticas y densidades a cada capa. Las diferentes
propiedades y espesores se reflejan en la Tabla 1. Para sus propósitos igualan las dos capas
corticales con la litosfera oceánica elástica, y el manto con la astenosfera.

Para ilustrar la utilidad de estos cálculos para propósitos de predicción Femández y Rundle
(l994a) suponen que una futura intrusión magmática en Lanzarote se produce bajo el Parque
Nacional de Timanfaya con las características del resto de la secuencia eruptiva de 1730-36.
Una inyección de magma a 4 km de profundidad, con una masa de basalto fundido
correspondiente a un volumen esférico de 0.3 km de radio (Araña et al., 1984). Consideran
un incremento de presión de 150 MPa y una densidad de 2800 Kg/m3, que da una masa para
la intrusión de 3.2 lOll Kg. La deformación y variación de gravedad en superficie resultantes
se representan en la Figura 2. Las posibilidades de detección de estos efectos con los
diferentes métodos geodésico s [revisados de Femández y Rundle, 1994a) son las siguientes:

Deformación Vertical: La deformación vertical máxima, en este caso elevación, tiene un
valor absoluto de 3.2 cm. Con itinerarios de nivelación y redes geodésicas con dimensiones
radiales menores de 10 km sobre la intrusión, sería posible detectar esta deformación
vertical. La inclinación producida sería claramente detectable con clinómetros de larga base
situados a distancias radiales de hasta 8 km, alcanzándose un valor máximo para la
inclinación a 2 km de la intrusión.

Variaciones de Gravedad: Las variaciones de gravedad en superficie son superiores a 10
Jlgales hasta distancias superficiales a la intrusión de 9 km, pudiendo ser detectables con el
uso de redes gravimétricas en el área y usando registro continuo con gravímetros relativos.
Las variaciones de gravedad pueden detectarse también utilizando gravímetros absolutos hasta
distancias radiales de 20 kilómetros.

Deformación Horizontal: La deformación horizontal puede se detectada reobservando redes
geodésicas de una extensión radial máxima de 5 km sobre la fuente. Las medidas realizadas
con un extensómetro horizontal de 10 m de longitud podrían usarse para detectar la
deformación producida en estaciones situadas a distancias a la intrusión en superficie de hasta
30 km. Si se usa un instrumento de 50 m los efectos se detectarían hasta distancias radiales
de 50 km. Por tanto, la deformación horizontal se observaría con el extensómetro horizontal
de la Estación Geodinámica de Lanzarote, de 48 m de longitud (Femández et al., 1993).
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Figura 2. Deformación vertical en cm (a), variación de gravedad en superficie en Itgales
(b), y deformación radial en cm (e) causada por una intrusión magmática de 0.3 km de
radio situada a 4 km de profundidad bajo el Parque Nacional de Timanfaya. Se
considera un incremento de presión de 150 MPa (Fernández y Rundle, 1994a).
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Diseño de la vigilancia geodésica de actividad volcánica

Usando el modelo matemático de deformación descrito y el conocimiento de la actividad
volcánica previa, se puede hacer una predicción de la deformación y variaciones de gravedad
precursores de una erupción. Esta predicción puede permitir (Fernández et al., 1994) una
detección temprana de la actividad y como consecuencia una posible mitigación de riesgo.
Los resultados obtenidos de la inversión permiten estudiar cuales son las técnicas e
instrumentos geodésicos (en adelante métodos geodésicos) apropiados para usar en vigilancia
de actividad volcánica.

Para cualquier efecto 15, deformación o variación de gravedad, considerando que la masa de
una intrusión magmática esférica tiene la expresión M=(4/3)7ra3PI' siendo PI la densidad del
magma, usando (8) se puede expresar el radio de la intrusión en la forma
a=a(e, r; E,p, p.; 'Te) (Fernández et al., 1994). Donde Te representa el conjunto de
parámetros que definen el modelo de Tierra, en este caso espesores de capa y las respectivas
densidades y parámetros elásticos de las capas y el semiespacio; p es el incremento de
presión, e la profundidad de la intrusión, y r la distancia radial del punto considerado para
realizar la observación con el método geodésico considerado. Te queda fijado por el modelo
de Tierra (semiespacio estratificado), p y PI se pueden fijar (aproximar) por el conocimiento
y ajuste de la actividad previa. En consecuencia, para un método geodésico situado a una
distancia radial dada r tenemos (Fernández et al., 1994)

a=a(e,E). (39)

15 está determinado por la precisión del método geodésico. Por tanto, para todo método
localizado a una distancia radial fija r se tiene que a=ate). Esta expresión representa un
conjunto de estados radio/profundidad de intrusión cuyos efectos son detectables usando el
método geodésico considerado a esa distancia radial. Este conjunto de estados es una curva
en el plano que denominamos Curva de Detección (CD). Cada CD divide el plano (a,c), con
el eje e positivo apuntando hacia abajo, en dos zonas. En el área sobre la curva los puntos
representan estados de una intrusión magmática que producen un efecto mayor que el límite
de detección del método geodésico, de forma que el efecto considerado puede ser
perfectamente detectado. El área bajo la CD son estados imposibles de detectar debido a que
los efectos observables están por debajo del límite de precisión del método. Para obtener las
curvas de cada método geodésico a diferentes distancia radiales es necesario utilizar un
modelo de Tierra de propiedades conocidas.

En la realización de este estudio Fernández et al. (1994) consideran, en base a las precisiones
alcanzables, los siguientes límites de detección: 0.04" (0.2 Wad) para inclinación, 3 cm para
deformación vertical y 2 para horizontal en el caso de redes geodésicas, 10-2 cm para
extensómetros verticales y horizontales de 10 m de longitud, 1 cm de deformación vertical
para mareógrafos y variaciones de gravedad de 5 y 30 JLgales.

Curvas de detección para la isla de Lanzarote

Para usar los resultados del modelo matemático de deformación en la elaboración del
esquema de observación geodésica para vigilancia de actividad volcánica es suficiente obtener
los haces de curvas <;?(r,c)y x(r,c). Estos haces están determinados exclusivamente por el
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modelo de Tierra. Como ejemplo, en la Figura 3 se muestran ambos haces en el caso de
deformación radial para la isla de Lanzarote. La masa puntual y el centro de expansión se
sitúan a diferentes profundidades entre 1 y 30 km en el interior de la corteza para valores de
r entre O y 50 km, un rango que incluye toda la isla. La deformación radial muestra claras
discontinuidades de salto a profundidades coincidentes con los límites de capa, 4 y 11.5 km,
reflejando una gran sensibilidad de los deplazamientos horizontales a variaciones de las
propiedades del medio (Fernández et al., 1994).

Los efectos de una intrusión están dados por la expresión (8) en términos de la masa M, el
efecto de una masa puntual cp; el incremento de presión p, el radio de la intrusión a y el
efecto de un centro de expansión x. La detectabilidad de esos efectos depende de varios
factores: la profundidad y características de la intrusión, la distancia radial en superficie del
lugar de observación, el instrumento utilizado, la metodología de observación, etc.

Fernández et al. (1994) consideran una intrusión de basalto fundido, con densidad media de
2800 kg/m' y un incremento de presión de 100 MPa, dando lugar a la expresión

E =a 3 ( 11 . 73 <Pe+0. 1 xc> , (40)

con a en km, que da una estimación de los efectos causados por una intrusión.

Considerando esta expresión y los límites de detección discutidos previamente, se pueden
determinar las curvas de detección de los diferentes métodos geodésicos para la isla de
Lanzarote siguiendo la metodología explicada en el apartado anterior.

En la Figura 4 se muestran las diferentes Curvas de Detección para todos los métodos
geodésicos y distancias radiales de O, 1, 5, 10, 20 Y 30 km a la intrusión en superficie. El
valor de 30 km es aproximadamente la distancia entre los módulos de la Estación
Geodinámica de Lanzarote situados en el túnel del volcán de La Corona y el Parque Nacional
de Timanfaya. Las distancias radiales de O, 1 Y 5 km representan escalas de longitud
correspondientes a observaciones realizadas en el propio Parque Nacional.

En Fernández et al. (1994) se comparan estos resultados con los obtenidos utilizando otros
modelos de deformación más simples, sin gravedad y sin estratificación, encontrando claras
diferencias en las curvas obtenidas.

Conclusiones

Hemos realizado en este artículo un resumen de los trabajos de modelización realizados
dentro de los proyectos de investigación desarrollados en el lAG, el Museo Nacional de
Ciencias Naturales (CSIC) de Madrid, el Lawrence Livermore National Laboratory,
Universidad de California, y el Cooperative Institute for Research in Environmental Sciences,
Universidad de Colorado. En estos trabajos se han extendido métodos previos para calcular
deformación y variaciones de potencial y gravedad producidas por una intrusión magmática
puntual en medios elástico-gravitatorios (Fernández y Rundle, 1994a,b; Fernández y Díez,
1994). Específicamente estos métodos pueden usarse para modelos en los que la fuente se
puede situar a profundidad arbitraria en un medio de 2, 3 ó 4 capas sobre un semiespacio,
siendo la técnica numérica desarrollada fácilmente generalizable. La misma técnica puede
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Figura 3. (a) ¡p(r,c) y (b) x(r,c) para Lanzarote, correspondientes a deformación radial.
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usarse también para calcular variaciones de esfuerzos, así como del nivel del mar en modelos
de Tierra oceánicos. Estos métodos son particularmente útiles para interpretar variaciones
en mareógrafos tras erupciones en islas volcánicas, ya que los mareógrafos miden una
combinación de variaciones en elevación y potencial gravitatorio (Fernández y Rundle,
1994a).

Los resultados de Fernández y Rundle (1994a,b) indican claramente que las variaciones en
módulos elásticos tienen un efecto mucho más significativo que las variaciones en densidad,
tanto en deformación como en las variaciones de gravedad. Las variaciones de los efectos
calculados para un modelo de Tierra estratificado respecto a un modelo homogéneo,
provienen de forma clara de variaciones en los módulos elásticos. Estos resultados reflejan
que modelos con módulos elásticos y densidad uniforme, o incluso con uria única capa,
pueden ser demasiado simples para modelar adecuadamente las variaciones de gravedad y la
deformación observadas en regiones activas.

Por otro lado, la deformación y variaciones de potencial y gravedad causadas por fuentes
puntuales pueden usarse como funciones de Green en cálculos más realistas incluyendo
fuentes tridimensionales. Los mismos métodos desarrollados en los diversos trabajos pueden
usarse análogamente con otras funciones fuente (ver Rundle, 1980) para calcular deformación
y variaciones de gravedad por actividad sísmica en modelos con varias capas sobre el
semiespacio.

El modelo de deformación usado es más realista que los tradicionalmente usados, que
usualmente no consideran la estratificación ni el campo gravitatorio. Los resultados teóricos
obtenidos en los cálculos de deformación y variación de gravedad producidos por una
intrusión magmática en la isla de Lanzarote representan el proceso de intrusión activa. La
estimación de estos efectos ha permitido estudiar qué técnicas geodésicas e instrumentos
serían apropiados, en términos de la precisión alcanzable y la actividad eruptiva anterior, en
vigilancia de actividad volcánica e investigación en predicción.

De la Figura 4, Fernández et al. (1994) determinan para Lanzarote que las redes geodésicas
para medidas de deformación son útiles sólo en el caso de intrusiones muy grandes o
someras. Sin embargo, las estaciones geodinámicas, usando principalmente gravímetros son
más sensibles y pueden detectar instrusiones en un amplio rango de tamaños y profundidades.
Otros instrumentos útiles son clinómetros de larga base y mareógrafos, estos últimos
especialmente en el caso de una isla como Lanzarote. La instalación óptima sería la que
incluye los tres tipos de instrumentos en la misma estación, cosa que ocurre en el módulo
de la Cueva de los Verdes, situado en el interior del túnel del volcán de La Corona.

La situación ideal para vigilancia en Lanzarote, en vista de los resultados mostrados en la
Figura 4, sería disponer de dos estaciones geodinámicas en ambos extremos de la isla, siendo
el lugar más apropiado para situar la segunda, dado que existe una en la zona noreste, el
Parque Nacional de Timanfaya donde desde 1993 funciona un gravímetro del lAG en registro
continuo. Con esta instrumentación registrando en ambas estaciones es posible, a la vista de
los resultados teóricos, la detección de fenómenos precursores. No obstante, sería más difícil
resolver el problema inverso, es decir, a partir de los datos de deformación y variación de
gravedad observados, determinar la posición y características de la fuente. Para este fin
recomendamos la instalación y reobservación de una red de estaciones GPS y una red
gravimétrica en la isla, realizándose reocupaciones ocasionales de estaciones con un
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gravímetro absoluto. Ambas redes darían una visión general de la deformación y variación
de gravedad, permitiendo la resolución del problema inverso.
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Figura 4. Curvas de detección para la isla de Lanzarote de los diferentes métodos
geodésicos. Z y H representan métodos geodésicos útiles para medir deformación vertical
y horizontal respectivamente, AG y RG gravimétricos, C clinómetros de larga base, TG
mareógrafos, VE y HE extensómetros verticales y horizontales respectivamente
(Fernández et al., 1994).
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